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Re´sume´
Dans le contexte actuel du re´chauffement climatique, l’une des principales sources d’incertitude
pour l’e´le´vation du niveau de la mer est la contribution de la calotte Antarctique. L’e´tendue et les
conditions me´te´orologiques extreˆmes de ce continent font de la te´le´de´tection spatiale un moyen
utile pour son suivi sur le long terme. Les observations satellites altime´triques et radiome´triques
dans la gamme des micro-ondes rendent compte de l’e´volution des proprie´te´s du manteau neigeux
de la calotte.
L’altime´trie radar, par des mesures re´pe´te´es de l’e´le´vation de la topographie de surface, permet
de quantifier les variations de volume sur l’ensemble du continent. Cependant, la pe´ne´tration de
l’onde radar dans la neige affecte ne´gativement cette quantification. Les me´thodes propose´es pour
minimiser les erreurs de pe´ne´tration sont toutes base´es sur des relations avec le coefficient de
re´trodiffusion radar. La compre´hension des variations annuelles et inter-annuelles du coefficient de
re´trodiffusion est ne´cessaire pour ame´liorer la pre´cision de l’estimation de l’e´le´vation de la surface
donc du bilan de volume de la calotte. Cette the`se a pour objectif d’e´tudier le coefficient de
re´trodiffusion mesure´ par les altime`tres sur l’ensemble du continent, sujet qui jusqu’a` aujourd’hui
a rec¸u peu d’attention.
Les altime`tres radars embarque´s a` bord d’ENVISAT (bandes S et Ku) et de SARAL/AltiKa
(bande Ka) ont des sensibilite´s diffe´rentes aux proprie´te´s de la neige. Nous nous sommes inte´resse´s
aux caracte´ristiques annuelles et inter-annuelles des coefficients de re´trodiffusion dans ces trois
bandes. Une e´tude de sensibilite´ a e´te´ re´alise´e avec un mode`le e´lectromagne´tique afin de de´terminer
les proprie´te´s du manteau neigeux qui dominent le signal saisonnier. On montre que le signal
saisonnier est sensible a` la densite´ et la rugosite´ de surface dans la bande S, a` la tempe´rature de
la neige dans la bande Ka et a` l’une ou a` l’autre de ces variables selon la re´gion dans la bande
Ku. Les caracte´ristiques saisonnie`res du coefficient de re´trodiffusion sont ensuite compare´es a`
celles des tempe´ratures de brillance acquises par les radiome`tres a` bord de SARAL et de SSM/I.
Les re´sultats indiquent une influence significative de la rugosite´ de surface sur les tempe´ratures
de brillance de la bande Ka, influence souvent conside´re´e ne´gligeable dans la mode´lisation de la
tempe´rature de brillance.
Cette e´tude apporte une meilleure connaissance de la dynamique saisonnie`re des proprie´te´s de
proche surface de la calotte Antarctique. Elle fournit de nouveaux indices pour de´velopper dans
le futur des algorithmes robustes de correction de l’erreur de pe´ne´tration. Elle met e´galement
en lumie`re l’importance des missions altime´triques multi-fre´quences et les possibilite´s qu’offrent
le signal de la bande S pour l’e´tude des variabilite´s saisonnie`res de la rugosite´ de surface. En
de´finitive, la rugosite´ de surface est un parame`tre important a` prendre en compte pour obtenir
de meilleures estimations et mode´lisations des coefficients de re´trodiffusion et des tempe´ratures
v
de brillance.
Mots-cle´s : Calotte polaire, Antarctique, altime´trie radar, radiome´trie, coefficients de
re´trodiffusion, ratio de polarisation de tempe´rature de brillance, rugosite´ de surface, Physique de
la mesure.
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Abstract
In the context of global climate changes, the Antarctic ice sheet contribution to sea-level
rise is one of the main uncertainty sources. The extent and extreme meteorological conditions
of this continent render remote sensing a useful tool for long term monitoring. Altimetry and
radiometry observations in the microwave range reveal variations of the volume of the ice sheet
and surface properties of the snowpack.
Radar altimeters, provide repeated observations of the surface topography elevation, which
allow the quantification of volume variations of the ice sheet. However, the penetration of radar
waves in dry and cold snowpack adversely affects the estimated surface elevation. Approaches to
minimize the penetration error are all based on a relationship with the backscattering coefficient.
Understanding the annual and interannual variations of the backscattering coefficient is thus a
key issue in order to improve the estimation accuracy of the surface elevation and to refine the
ice-sheet volume trend. This thesis aims at studying the backscattering coefficients acquired by
radar altimeters, which until now have received little attention.
Radar altimeters on board ENVISAT (S and Ku bands) and SARAL/AltiKa (Ka band) have
different sensitivities to the snowpack properties. The annual and interannual variations of the
backscattering coefficient at the three bands is investigated. Sensitivity tests are carried out with
an electromagnetic model to determine the prevailing snowpack properties that drive the signal.
The seasonal signal is sensitive to surface density and roughness at S band, to snow temperature
at Ka band and to either snow surface density and roughness or temperature depending on the
location on the continent at Ku band. The seasonal signal of the backscattering coefficient is
then compared with that of the brightness temperature measured by radiometers on SARAL and
SSM/I. The results show a significant influence of surface roughness on brightness temperatures
at Ka band, which has often been neglected in brightness temperature modeling studies .
This thesis provides a better understanding of the seasonal dynamics of the near surface
properties of the Antarctic ice sheet. It also provides new clues to build a more robust corrections
of the penetration errors in the future. It highlights the importance of multi-frequency altimetry
missions and the potential of the S band to study the seasonal variability in surface roughness.
In summary, surface roughness is an important property which should be taken into account for
a better modeling of backscattering coefficient and brightness temperature.
Keywords : Polar Ice Sheet, Antarctic,radar altimetry, radiometry, backscattering coeffients,
brightness temperature polarisation ratio, snow surface roughness, physics of measurement.
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Depuis quelques de´cennies, l’homme prend conscience de son influence sur le climat et en-
registre bon nombre d’indices de changements climatiques. Les mesures de tempe´rature a` la
surface de la Terre re´ve`lent que celle-ci s’est re´chauffe´e au cours de cette dernie`re de´cennie
d’environ 0.6 °C (King and Turner, 2007). Ce constat pre´occupant a conduit plusieurs Etats,
plus de 175, a` conclure par consensus l’Accord de Paris en de´cembre 2015 pendant la confe´rence
internationale sur le climat (COP21), dans le but de limiter les risques et les impacts lie´s aux
conse´quences des changements climatiques. Cet accord a pour objectif central de contenir la
hausse des tempe´ratures de la surface de la Terre en dessous de 2 °C, et de s’efforcer de la
limiter a` 1.5 °C en re´duisant les e´missions des gaz a` effets de serre. Les rapports du Groupe
d’experts Intergouvernemental sur l’E´volution du Climat (GIEC) indiquent que les e´missions
anthropiques (lie´es aux activite´s de l’homme) des gaz a` effets de serre sont le principal facteur
du re´chauffement climatique et pre´voient une amplification de ce phe´nome`ne dans les prochaines
de´cennies, notamment au niveau des poˆles. Dans ce contexte de re´chauffement climatique, les
projections de l’e´le´vation du niveau de la mer pour les diffe´rents sce´narios climatiques futurs
produites par le 5éme rapport du GIEC publie´ en 2014, indiquent que les plus fortes incertitudes
de ces projections viennent de la contribution de la cryosphe`re (Church et al., 2013). De plus,
DeConto and Pollard (2016) sugge`re que la contribution de la calotte Antarctique pourrait eˆtre
revue a` la haute par rapport a` celle pre´vue par les projections du GIEC. Ainsi, les e´le´ments de la
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cryosphe`re tels que les calottes polaires et les glaciers repre´sentent des enjeux importants pour
l’ame´lioration des projections futures du climat.
Les e´le´ments de la cryosphe`re jouent un roˆle important dans le syste`me climatique global. De
par leur albe´do tre`s e´leve´, c’est a` dire leur capacite´ a` re´fle´chir environ 50 a` 90 % du rayonnement
solaire, la glace et la neige controˆlent la quantite´ du rayonnement solaire absorbe´e par la Terre.
Par conse´quent, les e´le´ments de la cryosphe`re re´gulent la tempe´rature de la surface de la Terre.
Un re´chauffement du climat au niveau des poˆles a donc une influence directe sur l’albe´do qui lui
meˆme affecte la tempe´rature de la surface cre´ant un syste`me de re´troaction positive. De plus, la
calotte Antarctique de par sa superficie de 14 millions de km2 renferme 90 % des glaces terrestres
qui, si elles fondaient, augmenteraient l’e´le´vation du niveau de la mer de pre`s de 58.3 m (Lemke
et al. (2007); Vaughan (2013)). Il est donc impe´ratif de comprendre et de suivre la re´ponse de
cette calotte face aux changements climatiques.
Dans les sections qui suivent, nous nous inte´ressons au continent Antarctique en pre´cisant en
quoi la topographie est l’un des parame`tres les plus pertinents pour son suivi, puis les apports de
la te´le´de´tection spatiale, de l’altime´trie en particulier, pour l’e´tude de sa dynamique de surface.
1.1 Le continent Antarctique
1.1.1 La de´couverte de l’Antarctique
Depuis le Vème sie`cle, la the´orie des pythagoriciens sur l’existence d’un imposant continent
de glace au poˆle Sud a longtemps suscite´ des de´bats et a e´te´ a` l’origine d’un imaginaire de´bor-
dant et contradictoire de la part des scientifiques, des journalistes, des explorateurs polaires
mais e´galement des vulgarisateurs et e´crivains de l’e´poque. D’apre`s Bernardin de Saint Pierre,
l’existence de ce continent expliquerait bien le de´luge, les mare´es, les courants, les aurores et la
vie. Dans “le monde givre´”, Fre´de´rique Re´my re´sumait ces e´changes comme suit “le scientifique
introduit l’explorateur qui se´duit l’e´crivain qui excite l’explorateur qui relance le scientifique qui
stimule le vulgarisateur qui inspire l’e´crivain qui provoque le scientifique”. Il a fallut attendre le
de´but du XIXème sie`cle pour que l’Antarctique soit de´couverte par le russe Bellingshaussen, en
1820. Cette de´couverte a e´te´ motive´e par les conqueˆtes des terres inexplore´es et les courses a` la
de´couverte par de nombreuses expe´ditions organise´es par de grands explorateurs soutenues par
leurs gouvernements.
Apre`s la de´couverte arrive le temps de l’exploration de ce continent. Le 21 Janvier 1840,
l’expe´dition franc¸aise commande´e par Jules Dumont d’Urville fut la premie`re a` planter leur
drapeau sur les terres Antarctiques, suivi quelques jours plus tard par la flotte ame´ricaine de
Charles Wilkes. Les scientifiques attire´s alors vers ce continent e´taient botanistes, ethnographes
ou hydrologues. Ce furent les me´decins et naturalistes qui eurent l’ide´e d’installer douze stations
d’observations pluridisciplinaires autour des poˆles Nord et Sud pendant la premie`re“Anne´e Polaire
Internationale” de 1883. La course au poˆle Sud ge´ographique fut gagne´e par Amundsen le 18
de´cembre 1911, quelques semaines avant le britannique Scott dont l’expe´dition entie`re pe´rit sur le
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chemin du retour. En 1943, l’ope´ration ame´ricaine Highjump, la plus imposante expe´dition jamais
envoye´e en Antarctique en terme de ressources humaines et logistiques, permit de nombreux
survols et la collecte de donne´es plus pre´cises pour la cartographie et la topographie, graˆce aux
importants moyens me´caniques et techniques de´veloppe´s pendant la guerre. Le lancement de
l’“Anne´e Ge´ophysique Internationale” durant l’hiver 1957-1958, au cours de laquelle quarante
huit stations scientifiques ont e´te´ installe´es, dont quatre a` l’inte´rieur du continent, marque le
de´but de notre connaissance de l’Antarctique d’un point de vue purement scientifique. Cette
coope´ration internationale a ouvert la voie au traite´ sur l’Antarctique qui confe`re a` ce continent
un statut unique destine´ a` la science, aux actions pacifiques, a` la pre´servation des ressources
naturelles et a` la protection de la biodiversite´.
1.1.2 Ge´ographie
L’Antarctique est le continent le plus me´ridional de la Terre. Il est situe´ autour du poˆle
Sud et est entoure´ de l’oce´an austral. Il repre´sente un peu plus de 8 % des terres e´merge´es de
l’ensemble de la plane`te. Avec une superficie de 14 millions de km2 et une largeur d’environ
4000 km, l’Antarctique est presque grand comme la Russie et une fois et demie la surface de la
Chine. Il est recouvert d’une e´paisse couche de glace d’e´paisseur moyenne de 2000 m, pouvant
de´passer 4000 m a` certains endroits. L’inte´rieur du continent ou` l’altitude de la surface de´passe
en moyenne les 2000 m s’appelle le plateau Antarctique et a une pente de surface infe´rieure a`
quelques me`tres par kilome`tres. Le volume de la glace recouvrant le continent est pre`s de 30
millions de km3. Ce volume repre´sente a` peine plus de 2 % des eaux terrestres, mais pre`s de
75 % des eaux douces et 90 % des glaces terrestres. La glace qui recouvre l’Antarctique repose
en partie sur un socle rocheux, ce qui lui confe`re le titre de continent. Ce socle est enfonce´ de
pre`s de 700 m en dessous de l’oce´an, notamment sur la partie ouest, sous le poids de la glace qui
la recouvre : il s’agit de l’isostasie, lie´e a` une re´partition des masses entre la lithosphe`re et la glace.
L’Antarctique est se´pare´ en deux parties par la chaˆıne de montagne Transantarctique longue
de plus de 4000 km et d’altitude parfois supe´rieure a` 5000 m. On distingue l’Antarctique de l’Est
ou l’Antarctique oriental, plus grand et situe´ a` l’est du me´ridien 0° et l’Antarctique de l’Ouest ou
l’Antarctique occidental, plus petit. Ce dernier se prolonge par la pe´ninsule Antarctique jusqu’a`
la latitude 63 °S, la partie la plus au nord du continent.
L’Antarctique oriental est borde´ par les oce´ans Atlantique et Indien. Il s’e´tend de Victoria
Land jusqu’au Queen Maud Land. La glace de cette partie repose sur un socle rocheux situe´
en moyenne a` quelques centaines de me`tres au-dessus du niveau de la mer, ce qui le stabilise
compare´e aux autres parties. Cette partie semble aussi pour l’instant “inerte” en raison de sa
stabilite´ face aux alte´rations du climat actuel (Mart´ın-Espan˜ol et al., 2016).
L’Antarctique occidental est quant a` lui borde´ par l’oce´an pacifique et s’e´tend de la terre de
Mary Byrd jusqu’a` la pe´ninsule Antarctique. Son socle rocheux plonge sous le niveau de la mer,
ce qui rend cette partie de l’Antarctique tre`s instable et fait l’objet de pre´occupation re´cente en
raison d’une importante perte de masse suite a` l’acce´le´ration des e´coulements de ses glaciers. Les
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causes de cette acce´le´ration sont toutefois encore tre`s mal connues.
Entre les deux parties, il y a deux plates-formes de glace flottante, celle de Ross et celle de
Ronne-Filchner, chacune respectivement grande de 473000 km2 et 526000 km2, soit environ la
surface de la France et presque 9 fois la surface du Togo. Les plates-formes de glace sont d’e´paisses
langues de glace de plusieurs centaines de me`tres d’e´paisseur, ancre´es sur le socle rocheux et
qui s’avancent en flottant sur l’oce´an. Elles constituent les points d’e´coulement de la glace vers
l’oce´an par de´tachement de blocs de glace sous forme d’icebergs.
Sous la glace de l’Antarctique, on trouve plusieurs lacs sous-glaciaires dont le plus ce´le`bre est
le lac Vostok de´couvert en 1996. L’Antarctique abrite e´galement des volcans sous-glaciaires. Le
continent reste encore de nos jours peu connu et soumis a` des me´canismes qui ne sont pas encore
tous bien compris.
Figure 1.1 – Carte ge´ographique de l’Antarctique avec les noms des re´gions et les stations de recherches
des diffe´rents pays. [Cre´dit : https ://www.mapsofworld.com/antarctica/].
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1.2 Pourquoi le continent Antarctique fascine autant ?
L’Antarctique est tout d’abord le continent de tous les superlatifs et ensuite la glace qui la
recouvre constitue l’une des plus grands archives glaciaires de la Terre.
1.2.1 Le continent des superlatifs
L’Antarctique est le continent le plus froid, le plus vente´ et le plus sec de la Terre. La
tempe´rature terrestre la plus froide, -89.2 °C, a e´te´ officiellement enregistre´e le 21 juillet 1983 a`
la station russe Vostok. La tempe´rature en surface de´croit en moyenne de -15 °C a` -60 °C des
coˆtes vers l’inte´rieur du continent. Le climat tre`s froid du continent s’explique par de nombreux
me´canismes qui se comple`tent. E´tant centre´ au poˆle Sud, l’Antarctique subit une faible exposition
a` la radiation solaire en raison de la forte inclinaison des rayons solaires qui lui parviennent et
qui doivent re´chauffer une importante surface. La neige et la glace renvoient en moyenne 80 %
de la radiation solaire rec¸ue. En combinant ces deux effets, l’Antarctique rec¸oit donc tre`s peu
de radiation solaire. A cela, il faut ajouter le faible taux de vapeur d’eau (gaz a` effet de serre
naturel) dans l’atmosphe`re de l’Antarctique, qui habituellement pie`ge la chaleur pour re´chauffer
la surface. Ainsi le peu de radiation solaire rec¸ue par la surface est ensuite presque totalement
perdue en l’absence de gaz a` effet de serre. En plus,la taille du continent du continent ajoute´e a`
l’extension des glaces de mer qui double sa superficie en hiver l’isolent des influences tempe´re´es
des oce´ans. Enfin, il faut noter l’effet de l’altitude. En ge´ne´ral, la tempe´rature diminue lorsque
l’altitude augmente, par exemple a` partir de 3000 m d’altitude la tempe´rature diminue de presque
20 °C par rapport a` celle du niveau de la mer. Toutes ces caracte´ristiques font de l’Antarctique le
continent le plus froid, qui joue un roˆle important dans la circulation atmosphe´rique globale.
L’air sur le plateau Antarctique est froid et dense. Sous l’effet de la gravitation, la masse
d’air froide et dense circule du plateau vers les re´gions coˆtie`res et l’oce´an. En direction des
coˆtes, en de´valant les pentes, la masse d’air s’acce´le`re en cre´ant des vents forts et persistants
dits “vents catabatiques”. Les vitesses moyennes de ces vents a` Dumont d’Urville sont de l’ordre
de 40 km h–1. Parfois, ils peuvent atteindre des vitesses instantane´es phe´nome´nales de plus de
200 km h–1. Une vitesse maximale de 320 km h–1 a e´te´ mesure´e a` Cap Denison en terre Ade´lie.
La fre´quence et la vitesse des vents catabatiques de´terminent le climat et l’e´tat de surface des
re´gions qui le subissent re´gulie`rement. Ils controˆlent la redistribution de la neige pre´cipite´e ou
transporte´e et sculptent ainsi la surface de la calotte a` des e´chelles diffe´rentes. On distingue des
e´chelles centime´triques, la micro-rugosite´, a` des e´chelles me´triques, des sastrugi et des me´gadunes.
Ces vents rendent presque impossible la mesure directe du taux d’accumulation de la neige et
sont la cause d’une des difficulte´s de la te´le´de´tection spatiale. Les impacts de ces vents sur les
mesures altime´triques seront aborde´s plus loin dans les chapitres 3 et 4.
D’un point de vu climatique, l’Antarctique peut eˆtre classe´ parmi les re´gions les plus de´sertiques
du globe, comme le Sahara ou le de´sert d’Atacama, en raison du faible taux de pre´cipitations
dont il be´ne´ficie a` cause de son atmosphe`re froid et tre`s sec. Les pre´cipitations restent infe´rieures
a` 5 cm an–1 sur une bonne partie du continent mais sont en moyenne plus faibles a` l’inte´rieur
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du continent que dans les re´gions coˆtie`res, soient respectivement quelques centime`tres par an
contre quelques dizaines de centime`tres par an (Vaughan et al., 1999). Aussi, l’Antarctique de
l’Est rec¸oit moins de pre´cipitation par an que l’Antarctique de l’Ouest et encore beaucoup moins
que la pe´ninsule Antarctique.
1.2.2 La calotte Antarctique : archives des climats anciens, actuels et futurs
Deux the´ories s’additionnent pour expliquer l’origine exacte de la glaciation qui a conduit
a` la formation de la calotte Antarctique. Il y a d’une part, le passage de Drake, c’est a` dire
la se´paration des plaques tectoniques entre l’Antarctique et l’Ame´rique du sud et entre l’An-
tarctique et l’Australie, qui a donne´ naissance au puissant courant circumpolaire qui a isole´ et
refroidit le continent. D’autre part, une forte diminution du taux du dioxyde de carbone dans
l’atmosphe`re (excellent gaz a` effet de serre) a e´te´ e´voque´ comme le de´clencheur de la glaciation.
Le refroidissement du climat a donc favorise´ des pre´cipitations sous forme solide sur le continent.
Les premie`res glaces ont commence´ a` se former il y a 30 millions d’anne´es, et la calotte
Antarctique telle qu’on la connaˆıt aujourd’hui s’est forme´e il y a environ 15 millions d’anne´es.
La neige qui se de´pose sur le continent, s’enfouit et se transforme progressivement en glace sous
le poids des accumulations successives de neige et ceci durant des mille´naires. Les modulations
saisonnie`res du climat affectent diffe´remment les couches de neige. La calotte Antarctique, vieille
de centaines de milliers d’anne´es, est donc constitue´e d’une alternance de couches de neige
successives de diffe´rentes proprie´te´s (taille des grains, densite´, tempe´rature, rugosite´ de surface).
Sachant que ces proprie´te´s sont fonction des conditions atmosphe´riques du moment, la calotte
renferment donc des informations qui permettent non seulement de reconstituer les climats passe´s
a` partir des carottages (pale´oclimat, par analyse des bulles d’air emprisonne´es dans la glace),
mais aussi d’en suivre l’e´volution actuelle et future.
Les analyses des e´chantillons de glaces issus des carottages glaciaires re´alise´s en Antarctique
ont permis de reconstituer l’e´volution des tempe´ratures et la composition de l’atmosphe`re sur
plusieurs pe´riodes glaciaires. Les plus ce´le`bres de ces carottages sont celui de Vostok et celui de
Doˆme C pendant le projet EPICA (European Project for Ice Coring in Antarctica). Le forage
de 3623 m de profondeur de Vostok a permis d’extraire jusqu’a` 420000 ans d’histoire du climat
passe´. Il a permis de mettre explicitement en e´vidence, pour la premie`re fois, le lien entre les gaz
a` effet de serre et le climat. Le forage EPICA a, quant a` lui, permis de remonter jusqu’au 800000
ans d’histoire du climat passe´ (deux fois plus anciennes que celui de Vostok) avec un forage de
3260 m de profondeur (Jouzel et al., 2007). Non seulement ils offrent des archives climatiques,
mais aussi les carottages renseignent sur des e´ve´nements environnementaux comme par exemple
les pe´riodes d’activite´ des grands volcans, les pe´riodes des tests des bombes atomiques entre 1954
et 1963.
La neige qui se de´pose en surface de la calotte peut mettre plus de 5000 ans avant de se
transformer en glace. Les 100 premiers me`tres de la calotte polaire Antarctique sont en fait
compose´s de cette neige pas encore transforme´e totalement en glace, appele´e ne´ve´. Le ne´ve´
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est constitue´ de plusieurs couches de neige successives. Chaque couche de neige acquiert des
caracte´ristiques spe´cifiques aux conditions me´te´orologiques lors de son de´poˆt. Par exemple, les
couches de neige de´pose´es l’e´te´ sont moins denses et constitue´es de gros grains de neige favorise´s
par les fortes tempe´ratures tandis que les couches de neige hivernales sont plus denses, compose´es
de petits grains et sont plus e´paisses (Gow, 1969). Chaque couche de neige renferme donc des
informations lie´es aux taux d’accumulation, a` la tempe´rature et au vent. Or, ces caracte´ristiques
varient spatialement et temporellement. Par conse´quent, les diffe´rentes proprie´te´s de la neige de
surface sont donc des indicateurs climatiques qui permettent de suivre les modulations re´centes
du climat. La mesure directe de ces diffe´rentes proprie´te´s de la neige est souvent difficile a` cause
de la taille et des conditions extreˆmes du continent Antarctique et c’est la` ou` intervient l’inte´reˆt
de la te´le´de´tection spatiale pour rendre compte de leur e´volution sur l’ensemble du continent.
1.3 Dynamique de la calotte Antarctique
Les calottes polaires peuvent mettre des milliers d’anne´es avant de re´agir a` une perturba-
tion climatique. Par exemple, l’Antarctique subit encore de nos jours l’effet des fluctuations de
tempe´rature de la fin de la dernie`re pe´riode glaciaire ainsi que l’effet potentiel des perturbations
actuelles. La calotte polaire est fac¸onne´e par divers processus sur des e´chelles de temps varie´es
(Fig. 1.2) (Re´my and Frezzotti, 2006). Ces processus sont forts nombreux, complexes, et de´-
pendent d’e´chelles de temps tre`s diffe´rentes si bien que l’e´quilibre stationnaire de la calotte n’est
mathe´matiquement pas envisageable. Tout d’abord les processus qui re´agissent a` des e´chelles
de temps tre`s longues face au climat sont les vitesses d’e´coulement de la glace et le rebond
post-glaciaire (l’isostasie). En effet, la glace e´tant un excellent isolant par rapport a` l’oce´an, les
fluctuations de tempe´rature de surface mettent des milliers d’anne´es pour atteindre le socle de la
calotte et modifier les tempe´ratures en profondeur et par la` e´galement les vitesses d’e´coulement
de la glace. L’ajustement par isostasie du socle rocheux ou rebond post-glaciaire est lie´ aux
variations de volume de la glace, qui en augmentant enfoncerait le socle rocheux et inversement,
est un processus tre`s lent qui peut prendre des milliers d’anne´es. Ensuite, il y a les processus aux
conditions limites de la calotte avec l’oce´an, tels que les e´coulements des fleuves de glaces, la
stabilite´ des plate-formes et le niveau de la mer (notamment fonte et regel a` la base) re´agissent
a` des e´chelles de temps relativement moyennes. Enfin les processus rapides : les conditions
atmosphe´riques (e´rosion et transport par le vent), pre´cipitation de neige, sublimation et fonte
en surface re´agissent beaucoup plus vite aux variations du climat. Ainsi une chute de neige fait
augmenter instantane´ment la hauteur de la surface de la calotte. La forme actuelle de la calotte
Antarctique est donc re´gie par ces diffe´rents processus sur des e´chelles de temps des cycles de
glaciations aux signaux saisonniers.
Le volume ou la masse de la calotte Antarctique de´pend essentiellement de l’e´quilibre entre
les pertes et les gains de masses : principalement des processus d’e´chelles de temps rapides et
courts. Les pertes de masses sont lie´es a` la sublimation, la fonte en surface (presque ne´gligeable en
Antarctique) et l’e´coulement de la glace vers l’oce´an sous forme d’icebergs tandis que les gains de
masse sont lie´es a` la quantite´ de neige accumule´e (taux d’accumulation de neige) sur le continent.
Cependant, il est existe une grande incertitude sur l’e´quilibre des calottes polaires en raison des
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difficulte´s de mesures des quantite´s de neige accumule´es et e´vacue´es. Le taux d’accumulation
de neige est difficile a` mesurer a` cause du vent qui e´rode et transporte la neige de´pose´e d’un
endroit a` un autre. De meˆme, les faibles taux d’accumulation que connaˆıt le continent, quelques
centime`tres par an sur un manteau neigeux de quelques milliers de me`tres d’e´paisseur, est un
inconve´nient pour la pre´cision des mesures. Aussi, les me´canismes d’e´coulement de la glace sont
encore mal connus et donc les pertes de masses sont estime´es avec une pre´cision tre`s faible.
Figure 1.2 – Diffe´rents processus qui interviennent dans la dynamique d’une calotte polaire. Tire´e de
“L’Antarctique, la me´moire de la Terre” de Re´my (2003)].
1.4 Contexte scientifique
Face a` l’augmentation de la tempe´rature de la surface de la Terre ces dernie`res de´cennies, de
nombreuses questions se posent notamment par rapport a` l’e´tat d’e´quilibre des calottes polaires.
La calotte Antarctique est-elle en train de gagner de la masse par un exce´dent d’accumulation de
neige (Zwally et al., 2015) ou bien est elle entrain de perdre de la masse comme on commence
a` l’observer a` certains endroits (Flament and Re´my, 2012) ? Ou bien est-elle en e´quilibre ? Et
quelle sera sa re´ponse face aux changements climatiques actuels et futurs ? Ces questions sont
cruciales pour comprendre et de´terminer les contributions des re´gions polaires dans la hausse du
niveau des mers. En the´orie, une augmentation de la tempe´rature de surface augmenterait les
pre´cipitations neigeuses mais e´galement la fonte sur et sous les plate-formes de glace. En raison
des fortes tempe´ratures ne´gatives de la calotte Antarctique, la fonte de surface est ne´gligeable
(Picard and Fily (2006); Picard et al. (2007); Trusel et al. (2012)). Toutefois, il existe quelques
re´gions confine´es sur les coˆtes qui connaissent re´gulie`rement la fonte de surface quelque jours par
an (Fig 1.3). Picard et al. (2012) ont montre´ que l’augmentation des pre´cipitations neigeuses
pre´vue par les mode`les, meˆme faible, augmente l’albe´do de la calotte Antarctique qui induit une
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diminution de la tempe´rature de la calotte. Ainsi, une augmentation de la tempe´rature aurait
plutoˆt tendance a` refroidir la tempe´rature a` l’inte´rieur du continent Antarctique, pre´venant aussi
d’un e´ventuel effondrement rapide de la calotte. Ce re´sultat de´montre bien que la re´action de
l’Antarctique face a` un potentiel re´chauffement climatique est loin d’eˆtre comprise. Les effets de
l’augmentation de la tempe´rature sur la calotte Antarctique sont donc nombreux et complexes, par
conse´quent il est ne´cessaire d’appre´hender tous ses impacts afin de cerner les re´ponses des calottes.
Figure 1.3 – Nombre moyens de jours de fonte observe´s pour l’anne´e 2015-2016. Cre´dit
[http ://pp.igegrenoble.fr/pageperso/picardgh/melting/].
A grande e´chelle, la forme de la calotte est quasi-parabolique avec une tre`s faible pente
au centre, infe´rieure a` quelques me`tres par kilome`tre et une pente abrupte vers la coˆte. Cette
topographie est connue avec une bonne pre´cision autour de quelques dizaines de centime`tres
sur la majeur partie du continent (Re´my et al., 1999) mais l’e´tat de sa surface varie spatiale-
ment et temporellement en fonction des conditions, me´te´orologiques re´gionales. La surface de
la calotte Antarctique n’est cependant ni lisse ni uniforme du fait des processus glaciologiques
et climatologiques en cours (Seko et al., 1993). Le vent par son effet abrasif e´rode, redistribue
la neige et sculpte la surface de la calotte en de nombreuses formes particulie`res et d’e´chelles
diffe´rentes (Fig.1.4). Le vent controˆle donc directement l’e´tat de la surface en formant des surfaces
de glace bleue pre`s des coˆtes et des montagnes (Bintanja, 1999), des surfaces vitre´es et polies
(“wind-glazed surfaces” en anglais) (Scambos et al., 2012), des ondulations de surface a` l’e´chelle
des sastrugi (10 cm a` 1 m de hauteur) et a` l’e´chelle des me´gadunes de hauteur entre 1 et 5 m en
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vertical et 2 a` 5 km en horizontal (Fahnestock et al. (2000); Frezzotti et al. (2005)). L’e´tude de la
structure de´taille´e de la surface donne ainsi des informations sur sa dynamique.
Figure 1.4 – Photo de surfaces vitre´es et polies [Tire´e de Scambos et al. (2012).], b) Photo de structure
de surface de moyenne e´chelles (sastrugi) [Photo de Ghislain Picard, prise pendant le raid ANR ASUMA]
et c) Champs de me´gadunes. Cre´dit [https ://nsidc.org/cryosphere/antarctica/megadunes/research.html].
La topographie, surface libre, renferme donc tous les processus qui jouent un roˆle dans
la dynamique des calottes polaires (Fig. 1.2). Ainsi, la topographie est l’un des parame`tres
pertinents pour acce´der et de´crypter les variations temporelles a` court et moyens termes de
la calotte polaire Antarctique (Kerr, 1993). Les mesures re´pe´te´es de la topographie a` l’e´chelle
du continent permettent d’estimer les deux principaux me´canismes qui controˆlent la forme de
la calotte : la hauteur de la surface donc les variations de volume de la calotte et les vitesses
d’e´coulement (Flament and Re´my, 2012). La connaissance de la topographie permet e´galement
de de´limiter les diffe´rents bassins d’e´coulement (Zwally et al., 1983) et de contraindre les mode`les
d’e´coulement de la glace. Les variations de la topographie et de sa surface traduisent donc l’e´tat
de sante´ de la calotte.
1.5 Les observations : in situ et spatiales
Pour re´pondre aux questions pose´es pre´ce´demment, il faut tout d’abord de´tecter les mo-
difications induites par les diffe´rents processus qui re´gissent la dynamique de la calotte, ici la
topographie. Ensuite, il faut connaˆıtre les processus physiques et climatiques qui les controˆlent
(Scarchilli et al. (2010); Vaughan et al. (1999)). Pour ce faire, il faut un grand nombre d’observa-
tions tant a` l’e´chelle globale que re´gionale, et sur toutes les e´chelles de temps.
Il existe plusieurs me´thodes d’observation a` l’e´chelle humaine. Pour le bilan de masse en
surface, le taux d’accumulation de neige est localement mesure´ a` l’aide d’une balise ou tige
(en bois, en aluminium ou en carbonate) gradue´e plante´e dans la glace, par analyse des mini-
carottages de quelques me`tres de profondeur et par les syste`mes radars GPR (Ground Penetrating
Radar). La vitesse d’e´coulement, quant a` elle, est estime´e par interfe´rome´trie radar et par suivi
du de´placement d’un repe`re sur la glace par rapport a` un point fixe. Cette dernie`re me´thode est
devenue beaucoup plus pre´cise avec l’utilisation des GPS (Global Positioning System). D’autres
mesures en surface permettent de caracte´riser les proprie´te´s du manteau neigeux telles que la taille
des grains de neige, l’humidite´, la tempe´rature, la densite´... Ces caracte´ristiques sont importantes
10
Chapitre 1. Introduction
pour comprendre l’e´volution du manteau neigeux et constituent des indicateurs climatiques
(Colbeck (1983); Goodwin (1990)). En dehors des carottes de glace qui sont rapatrie´es vers les
laboratoires pour les analyses isotopiques et des traceurs chimiques, les autres proprie´te´s du
manteau neigeux peuvent eˆtre directement mesure´es sur place. Ainsi, la densite´ est mesure´e par
pese´e d’une jauge e´talonne´e remplie de neige, la tempe´rature par des sondes dans un puits et le
SSA (Specific Surface Area) par diffe´rentes me´thodes pour de´terminer la longueur de corre´lation
des grains de neige. La rugosite´ de surface a` l’e´chelle centime´trique est estime´e a` partir des
photographies (Champollion et al., 2013) ou par des profileurs lasers (Lacroix et al. (2008b);
Picard et al. (2014)). Toutefois, les autres e´chelles de rugosite´s, toutes aussi importantes pour la
compre´hension des processus physiques, restent difficiles a` mesurer sur le terrain. Les conditions
me´te´orologiques extreˆmes de la calotte Antarctique, froid et vent, et la taille du continent rendent
les mesures in-situ tre`s difficiles, localise´es (notamment dans les re´gions coˆtie`res et a` quelques
stations de recherche a` l’inte´rieur du continent) et discontinues (pas de revisite des meˆmes
puits ou forages). En outre, les mesures in-situ en hiver sont souvent tre`s difficiles, ce qui ne
permet pas de faire un suivi sur le long terme et a` l’e´chelle globale. Les mesures par satellite
comblent donc ces vides en offrant une bonne couverture spatiale et temporelle des re´gions polaires.
Les capteurs satellites dans la gamme des micro-ondes permettent d’acque´rir des donne´es de
jour comme de nuit. Ainsi, ces capteurs satellites ont permis d’e´tudier a` l’e´chelle du continent di-
verses informations du manteau neigeux telles que les taux d’accumulation de neige (Bindschadler
et al. (2005); Drinkwater et al. (2001); Rotschky et al. (2007)), la taille de grains de neige (Brucker
et al. (2010); Jin et al. (2008)), la direction et vitesse des vents (Long and Drinkwater (2000);
Remy et al. (1990, 1992)), ou encore l’e´volution des proprie´te´s de surface (Lacroix et al. (2009);
Legre´sy and Re´my (1998); Rotschky et al. (2007)). Malgre´ les contraintes de repre´sentativite´
spatiale et temporelle, les mesures in-situ sont les plus pre´cises car mesure´es directement. Elles
sont e´galement tre`s importantes puisqu’elles servent a` l’e´talonnage et la calibration des mesures
satellites. C’est dans cette optique que plusieurs raids de terrains sont souvent organise´s. Ainsi,
la mission ANR-ASUMA (Agence Nationale de Recherche - improving the Accuracy of the
SUrface Mass balance of Antarctica, https ://asuma.osug.fr/ ?lang=fr ) a e´te´ initie´e dans le but
d’ame´liorer le bilan de masse de surface actuel en collectant des donne´es des proprie´te´s de surface
de la neige afin de les comparer aux estimations des satellites.
Il existe plusieurs me´thodes pour estimer le bilan de masse des calottes polaires a` partir des
capteurs satellites. L’une des me´thodes, la me´thode “entre´e-sortie”, consiste a` estimer la diffe´rence
entre le flux entrant et le flux sortant de masse (Rignot et al., 2008) et ne´cessite une batterie de
jeux de donne´es qui sont encore mesure´s avec une grande incertitude. Le flux entrant se re´fe`re
a` l’estimation du bilan de masse en surface et le flux sortant au de´bit de glace aux conditions
limites de la calotte, c’est a` dire les points ou` la glace, l’oce´an et le socle rocheux se rejoignent.
Une deuxie`me me´thode est la gravime´trie qui consiste a` mesurer la variation spatio-temporelle
du champ de gravite´ a` la surface de la Terre. Cette mesure ne´cessite un important travail de
se´paration de signaux car elle ne fait pas la diffe´rence entre les variations lie´es a` la crouˆte
terrestre, a` la mare´e, ou a` une grosse tempeˆte. Elle est donc tre`s sensible au rebond post-glaciaire
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(ajustement isostatique) qui est lui meˆme encore mal connu et tre`s complexe a` mode´liser. Une
troisie`me me´thode : l’altime´trie, consiste a` mesurer les variations de volume par mesures re´pe´te´es
de l’altitude de la surface. Parmi ces trois me´thodes, l’altime´trie est la plus pertinente et la plus
utilise´e. La combinaison des me´thodes de la gravime´trie et de l’altime´trie permet d’estimer la
densite´ de la neige perdue ou gagne´e et donc de se´parer les pertes ou les gains de masses dus aux
variations de pre´cipitations de ceux dus aux variations d’e´coulement (Me´min et al., 2014). Le
principe de fonctionnement de l’altime`tre radar est de´taille´ dans le chapitre 2.
1.6 Objectifs et plan du manuscrit
La mesure altime´trique a permis d’ame´liorer la connaissance de la topographie et l’esti-
mation du bilan de masse de surface des calottes polaires. Pour convertir le volume en masse
il faut connaˆıtre la densite´ de la neige qui est de l’ordre de trois fois infe´rieur a` celle de la
glace et variable dans le temps et l’espace. A cela, il faut ajouter les erreurs de mesures du
signal altime´trique qui induisent un biais ne´gatif dans l’estimation de la hauteur des calottes
polaires donc des variations du volume de glace. Ces erreurs sont dues a` la traverse´e de l’onde
radar dans l’atmosphe`re, a` la pente de surface de la calotte (Arthern et al. (2001); Flament
(2013); Legre´sy and Remy (1997); Long and Drinkwater (2000); Remy et al. (1992))et a` la
pe´ne´tration de l’onde radar dans le manteau neigeux (Ridley and Partington, 1988). Parmi
ces erreurs, celle de la pe´ne´tration de l’onde radar est aujourd’hui la plus difficile a` corriger
en raison de sa variabilite´ dans le temps et dans l’espace avec les proprie´te´s de la neige. Il est
important de comprendre l’interaction entre l’onde radar et le manteau neigeux afin de corriger
l’altitude estime´e de ces effets. Le signal altime´trique est lie´ aux proprie´te´s du manteau neigeux
(Lacroix et al., 2008a). Par conse´quent, la compre´hension de l’impact des diffe´rentes proprie´te´s de
la neige sur le signal radar est un pre´requis pour ame´liorer les me´thodes de corrections de ces effets.
Depuis 1991, des altime`tres europe´ens survolent environ 80 % de la surface de l’Antarctique et
fournissent des observations avec une fre´quence radar de 13.6 GHz (bande Ku). Le satellite ENVI-
SAT lance´ en 2002 a embarque´ un altime`tre bi-fre´quence de 3.2 et 13.6 GHz. L’altime`tre AltiKa
sur SARAL, une mission Franco-Indienne lance´e en fe´vrier 2013, est le premier a` fonctionner a` la
fre´quence 37 GHz (bande Ka) et ainsi a` fournir des observations nouvelles. Le comportement de
l’onde radar a` cette fre´quence est diffe´rent et offre des informations comple´mentaires qui devraient
permettre de mieux comprendre l’e´volution du manteau neigeux et de mieux contraindre les
mode`les e´lectromagne´tiques pour extraire des parame`tres du manteau neigeux. Entre autre,
pour la premie`re fois, nous avons des observations simultane´es a` la meˆme fre´quence en radiome´trie.
L’objet de cette the`se est l’analyse spatio-temporelle de ces donne´es, altime´triques et radiome´-
triques, avec des donne´es in situ ou issues des stations me´te´orologiques automatiques ou encore
de mode`le d’e´volution du manteau neigeux. Il s’agit de de´terminer les parame`tres d’inte´reˆt ou
pertinents qui influencent les mesures et potentiellement peuvent eˆtre restitue´s. La perspective
est d’apporter une meilleure connaissance de la physique de la mesure altime´trique sur la calotte
Antarctique afin d’affiner les tendances pluri-annuelles de variations de volume qui traduisent la
dynamique de cette calotte.
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Dans le chapitre 2, nous exposerons de manie`re de´taille´e les techniques de mesures et les
post-traitements ne´cessaires des mesures des capteurs satellites dans la gamme des micro-
ondes, altime`tre et radiome`tre, avant l’exploitation des donne´es. Puis nous allons, dans le
chapitre 3, tenter de comprendre la physique de la mesure des altime`tres radars en analysant
les caracte´ristiques saisonnie`res des signaux dans plusieurs fre´quences. Ensuite, disposant des
donne´es d’un radiome`tre et d’un altime`tre dans la meˆme fre´quence de 37 GHz, nous allons
comparer et exploiter la synergie de ces capteurs afin de mieux de´crypter le comportement et
l’e´volution des proprie´te´s de surface de la calotte Antarctique (Chapitre 4). On conclura par un
chapitre de synthe`se et de mise en perspectives des re´sultats.
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Chapitre 2
La te´le´de´tection spatiale dans la
gamme des micro-ondes
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2.1 Introduction
La te´le´de´tection spatiale est l’observation de la Terre a` partir des instruments ou capteurs
depuis l’espace. Le principe de base de la te´le´de´tection est d’exploiter les rayonnements e´mis,
re´fle´chis ou diffracte´s par la surface et l’atmosphe`re de la Terre. Ainsi, diffe´rents capteurs ont e´te´
de´veloppe´s et embarque´s a` bord des satellites, situe´s a` quelques centaines de kilome`tres de la
Terre. Du premier satellite en 1957 jusqu’a` aujourd’hui, des capteurs de plus en plus sophistique´s
et performants ont permis tout d’abord d’observer les objets identifiables tels que les nuages (en
me´te´orologie) et la hauteur de la mer (en oce´anographie) et par la suite a` restituer et suivre
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l’e´volution des parame`tres ge´ophysiques des surfaces continentales tels l’albe´do, la concentration
de la glace de mer, la tempe´rature et bien d’autres. Cette e´volution technologique des capteurs
offre une vision globale exceptionnelle des milieux difficiles d’acce`s comme les calottes polaires.
Il existe deux grandes familles de capteurs spatiaux : les capteurs dit ‘actifs’ ou syste`me
e´metteur-re´cepteur et des capteurs dit ‘passifs’ ou syste`me re´cepteur. Les premiers disposent
d’une source d’e´nergie artificielle qui envoie une onde e´lectromagne´tique dans une longueur d’onde
et angle d’incidence donne´s et mesurent le temps du trajet aller-retour et/ou la puissance ou
la phase du signal re´fle´chi par la cible dans la direction de l’antenne du satellite. A contrario,
les capteurs passifs ne disposent pas de source d’e´nergie artificielle, ils mesurent uniquement le
rayonnement e´lectromagne´tique e´mis ou re´fle´chi naturellement par la cible.
La transmission des ondes e´lectromagne´tiques est fortement perturbe´e ou atte´nue´e par l’at-
mosphe`re. Cependant, il existe quelques feneˆtres atmosphe´riques ou gammes de longueurs d’onde
pouvant eˆtre utilise´es pour observer la Terre depuis l’espace, dont deux principales : la gamme de
l’optique, du visible a` l’infrarouge et la gamme des micro-ondes (Fig. 2.1). La gamme de l’optique
varie du visible (longueur d’onde entre 0.4 et 0.8 μm) au proche infrarouge thermique (entre 0.8
et 15 μm). Toutefois, toutes les longueurs d’onde de cette feneˆtre atmosphe´rique ne sont pas
exploitables car elles sont absorbe´es par certains constituants de l’atmosphe`re. La gamme des
micro-ondes varie de 0.2 cm a` 1 m. Au-dela` de 1 cm de longueur d’onde, l’influence de l’ionosphe`re
sur le signal est ne´gligeable. Dans le domaine des micro-ondes, on parle le plus souvent en terme
de fre´quence d’e´mission et des lettres sont utilise´es pour designer ces bandes de fre´quences,
comme ce sera le cas tout le long de ce manuscrit. Les capteurs dans la gamme des micro-ondes
pre´sentent un avantage conside´rable pour le suivi des zones polaires car ils ne sont sensibles ni
aux nuages ou ne´bulosite´ ni a` la nuit, contrairement aux capteurs dans la gamme du visible. Ce
qui permet donc un suivi syste´matique et dense a` l’e´chelle globale.
Dans cette the`se, on ne traitera que des donne´es des capteurs dans la gamme
des micro-ondes notamment les altime`tres radar (capteurs actifs) et les radiome`tres
(capteurs passifs). Dans ce chapitre on pre´sente d’une fac¸on ge´ne´rale les principes
de mesure des altime`tres et radiome`tres et aussi les post-traitements et corrections
ne´cessaires pour rendre les mesures exploitables et plus pre´cises.
2.2 Capteur actif : altime`tre micro-onde
Le premier altime`tre radar fut embarque´ a` bord de la station orbitale ame´ricaine SkyLab
lance´e en 1973 par la NASA. Ce premier capteur a servi a` tester le concept d’altime´trie radar
spatial. C’est en 1978, avec le lancement du satellite SEASAT par la NASA ayant pour mission
d’e´tudier les oce´ans, que l’altime´trie radar a` connu un ve´ritablement essor en mesurant pour la
premie`re fois les courants ge´ostrophiques depuis l’espace. Avec son orbite incline´e a` 72°, il permit
aussi de construire une carte partielle de la topographie du Groenland et de cartographier les
bords de la calotte Antarctique (Brooks et al., 1978). Initialement conc¸ues pour l’observation de la
topographie des oce´ans, les missions altime´triques ont peu a` peu e´te´ mises au profit de l’e´tude de
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la neige, de la glace. Il faut attendre le lancement en 1991 du satellite ERS-1 (European Remote
Sensing Satellite) par l’Agence Spatiale Europe´enne (ESA), dont l’orbite permet l’observation
de l’ensemble du Groenland et pre`s de 80 % du continent Antarctique, pour voir les altime`tres
radar ame´liorer notre connaissance de la dynamique des calottes polaires. Dans le but d’assurer
une continuite´ des observations, cette mission a e´te´ suivie du satellite ERS-2 lance´ en 1995
avec les meˆme instruments. Ensuite, il y a eu la mission altime´trique bi-fre´quence ENVISAT
(ENVIronment SATellite) en 2002 suivi de SARAL/AltiKa (Satellite for ARgos and AltiKa) en
2013 sur la meˆme orbite re´pe´titive que les missions ERS-1 et 2. L’ame´lioration des techniques
de mesure, de la pre´cision de l’orbite des satellites, ainsi que des me´thodes de traitements des
signaux radar a largement contribue´ a` affiner la pre´cision des topographies des calottes polaires
(Re´my et al., 2000). Actuellement, l’altime`tre radar est l’un des meilleurs instruments pour la
mesure de la topographie des calottes polaires et pour le suivi de leur bilan de volume.
2.2.1 Principe de l’altime´trie radar
Les satellites altime´triques de´terminent essentiellement la distance entre le satellite et une
surface cible en mesurant le temps aller-retour satellite-surface d’une impulsion radar. Basique-
ment, l’altime`tre radar envoie une onde radar et enregistre le signal re´fle´chi par la surface de la
cible. Les quantite´s physiques mesure´es sont le temps d’aller-retour du signal entre le satellite et
la surface et l’amplitude du signal re´fle´chi par la cible.
Bien que le principe de l’altime´trie radar semble simple, les mesures ne sont pas directement
exploitables et ne´cessitent des traitements et corrections. En pratique, il faut corriger les erreurs
lie´es aux perturbations du satellite sur son orbite et aux perturbations des ondes radar lors de la
traverse´e de l’atmosphe`re.
2.2.2 Corrections orbitales et atmosphe´riques
Pour atteindre une tre`s bonne pre´cision (de l’ordre de quelques centime`tres) de l’e´le´vation de
la surface de la cible, il faut une connaissance tre`s pre´cise de l’altitude du satellite, c’est-a`-dire
l’orbite pre´cise du satellite par rapport a` une surface de re´fe´rence. Les avance´es technologiques
en orbitographie 1 permettent aujourd’hui de connaˆıtre avec une pre´cision infe´rieure a` 5 cm la
position exacte des satellites altime´triques. Cette position exacte est de´termine´e graˆce a` des
mode`les extreˆmement e´labore´s et graˆce aux mesures des syste`mes de positionnement embarque´s,
comme par exemple DORIS (De´termination d’Orbite et Radio-positionnement Inte´gre´s par
Satellite) ou GPS (Global Positionning System) ou encore des re´tro-re´flecteurs lasers.
La pre´sence de vapeur d’eau, des gaz, des ions et e´lectrons dans l’atmosphe`re perturbe ou
atte´nue la transmission des ondes radar (Fig. 2.1), ce qui peut affecter le temps du trajet aller-
retour de l’impulsion radar et donc fausser la distance satellite-surface estime´e. Ces perturbations
peuvent provoquer des erreurs allant de quelques centime`tres a` plus de 2 m. Heureusement,
elles sont mesurables donc peuvent eˆtre tre`s bien corrige´es. Ces corrections sont effectue´es par
des mesures directes graˆce a` des outils embarque´s sur le satellite ou par des mode`les. Il y
1. L’orbitographie est la discipline scientifique qui s’inte´resse a` la position d’un corps en orbite.
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Figure 2.1 – Spectre e´lectromagne´tique.[cre´dit ESA]
a trois principales corrections pour s’affranchir des perturbations atmosphe´riques : la correc-
tion ionosphe´rique, la correction de la troposphe`re humide et la correction de la troposphe`re se`che.
Le rayonnement solaire provoque une ionisation des atomes de l’atmosphe`re libe´rant ainsi des
ions et e´lectrons qui peuvent ralentir la propagation des ondes radar. Ce retard engendre une
erreur variant entre 1 a` 20 cm dans les fre´quences 3.2 GHz (bande S) et 13.6 GHz (bande Ku) et
infe´rieur a` 1 cm dans la fre´quence 37 GHz (bande Ka). La correction ionosphe´rique a` appliquer
est directement mesurable avec un altime`tre bi-fre´quence sur l’oce´an ou par mode´lisation si la
mission n’est pas bi-fre´quence.
La correction de la troposphe`re humide, due a` la pre´sence de vapeur d’eau dans l’atmosphe`re,
peut eˆtre e´value´e graˆce aux mesures des deux ou trois fre´quences des radiome`tres micro-ondes
embarque´s a` bord des satellites altime´triques ou graˆce a` des mode`les sur l’oce´an. Cette erreur est
d’une magnitude comprise entre 0 et 50 cm sur les oce´ans. L’influence de la troposphe`re humide
peut eˆtre conside´re´e ne´gligeable sur la calotte Antarctique
La correction de la troposphe`re se`che, due a` la pre´sence de gaz dans les basses couches de
l’atmosphe`re qui modifie l’indice de re´fraction du milieu affectant ainsi le trajet aller-retour de
l’onde radar, est ge´ne´ralement estime´e graˆce a` des mode`les atmosphe´riques car ne peut pas eˆtre
mesure´e depuis l’espace.
Il est a` noter que la correction ionosphe´rique est ne´cessaire que pour certaines fre´quences
radar alors que toutes les autres corrections sont obligatoires et indispensables. Une fois les
corrections faites, les mesures altime´triques sont d’une bonne pre´cision (infe´rieure a` 5 cm) et
exploitables.
2.2.3 Le signal altime´trique : impulsion et forme d’onde
L’altime`tre radar envoie une impulsion radar et enregistre l’onde re´fle´chie (e´cho radar) par la
cible. Ces impulsions sont des signaux line´airement module´s en fre´quence avec une largeur de
bande et sont e´mis a` des intervalles re´guliers de´finis par la fre´quence de re´pe´tition des impulsions.
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Afin de re´duire les fluctuations statistiques et de suivre l’e´volution de l’e´cho dans le temps, ces
e´chos individuels sont moyenne´s a` bord du satellite (typiquement toutes les 50 ms). La puissance
de l’e´cho est ainsi enregistre´e et me´morise´e dans une feneˆtre (compose´e de plusieurs portes, voir
Fig. 2.3) de largeur e´quivalente a` la largeur de la bande (typiquement 64 ou 128 portes au total
par feneˆtre). L’e´volution de la puissance de l’e´cho radar en fonction de la dure´e d’e´chantillonnage
de´crit une courbe appele´e “forme d’onde altime´trique”.
Pour comprendre la forme d’onde, prenons l’exemple du fonctionnement de l’altime`tre micro-
onde sur l’oce´an (Fig. 2.2). L’impulsion radar est un faisceau qui se propage sous forme conique
ayant une e´nergie de´croissante vers les bords. Une fois l’impulsion e´mise, l’altime`tre passe en
mode ‘e´coute’ ou re´cepteur, un signal de bruit de faible puissance est premie`rement rec¸u suite a`
la re´flexion parasite de l’impulsion dans l’ionosphe`re et l’atmosphe`re et du bruit e´lectronique de
l’instrument. Lorsque l’impulsion entre en contact avec la surface de la cible, l’empreinte au sol
de l’impulsion est un disque qui s’e´tale line´airement avec le temps, ceci fait augmenter l’e´cho
radar jusqu’a` un maximum. Ce maximum correspond a` la fin de l’e´cho radar de la surface situe´e
sous le disque. Une fois que tout le signal de la surface du disque est renvoye´, l’empreinte se
transforme en un anneau de surface et e´nergie e´quivalente. La puissance de´croit alors, jusqu’a`
revenir au niveau nominal d’e´nergie de´fini par le bruit thermique en raison de la de´croissance du
diagramme d’antenne. Cette e´volution temporelle de la re´ception de l’e´cho radar de´finit la forme
d’onde altime´trique.
Dans le cas ou` la surface de l’oce´an n’est pas lisse mais rugueuse a` cause de la pre´sence des
vagues, le processus de re´ception est le meˆme mais l’aspect de la forme d’onde est diffe´rent (Fig.
2.2b). En fait, l’empreinte au sol de l’impulsion n’est plus un parfait disque, l’e´cho radar du
premier contact avec la surface est tout d’abord renvoye´ par les creˆtes des vagues et ensuite par
les creux. Ceci explique l’e´talement dans le temps de l’e´cho radar donc du front montant de la
forme d’onde. La forme de l’e´cho altime´trique de´pend donc des diverses caracte´ristiques de la
surface observe´e. Les surfaces pre´sentant de fortes he´te´roge´ne´ite´s, telles que des discontinuite´s
topographiques, des rugosite´s de surface, des glaces, des rivie`res ou des terres e´merge´es, de´finissent
l’allure de la forme d’onde altime´trique et rendent son interpre´tation plus difficile. L’analyse des
caracte´ristiques des formes d’onde permet non seulement de mesurer la topographie mais aussi
d’extraire d’autres caracte´ristiques du milieu.
La mesure altime´trique au-dessus des calottes polaires est fortement perturbe´e par la topogra-
phie a` l’e´chelle kilome´trique car les reliefs de la surface peuvent de´cale´s le point d’impact de l’onde
radar par rapport a` la direction spe´culaire de l’antenne : on parle d’erreur de pente. Cependant,
cette erreur peut eˆtre corrige´e en appliquant une correction a` l’e´le´vation de surface estime´e
(Brenner et al. (1983); Remy et al. (1989)) ou en relocalisant le point d’impact du signal radar
(Hurkmans et al., 2012). La plus grande diffe´rence entre l’altime´trie radar sur les oce´ans et sur les
calottes polaires re´side dans la pe´ne´tration de l’onde radar dans la neige (Ridley and Partington,
1988). Cette pe´ne´tration est de l’ordre du centime`tre a` quelques me`tres et varie temporellement et
spatialement. Ceci complique encore plus l’interpre´tation des mesures d’e´le´vation de surface des
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calottes polaires car elles peuvent comporter des erreurs lie´es aux changements des proprie´te´s de
la neige qui sont tre`s complexes. De plus, ces proprie´te´s e´voluent rapidement au gre´ des conditions
me´te´orologiques. Toutes ces raisons font que l’erreur de la pe´ne´tration est la plus difficile a`
corriger. Toutefois, la pe´ne´tration de l’onde radar dans la neige fournie des informations sur les
proprie´te´s de la neige des premiers me`tres et fait ainsi de l’altime`tre un outil tre`s prometteur
pour l’e´tude des proprie´te´s de la neige des calottes polaires.
(a) (b)
Figure 2.2 – Illustration de la forme d’onde sur a) une surface oce´anique plane et sur b) une surface
oce´anique par temps de houles. [Cre´dit Aviso/CNES]
2.2.4 Caracte´ristiques de la forme d’onde
Connaissant l’allure de la forme d’onde, de´couvrons comment la distance satellite-surface
est de´termine´e et quelles sont les autres caracte´ristiques de la forme d’onde. L’analyse des
formes d’onde altime´triques pour en extraire ses caracte´ristiques s’appelle le “retracking”. Il
existe plusieurs algorithmes de retracking dont chacun pre´sente des avantages et inconve´nients.
Ils peuvent eˆtre classe´s dans deux cate´gories : les algorithmes de retracking empiriques et les
algorithmes de retracking physiques. Les premiers consistent a` calculer le centre de gravite´ de la
forme d’onde et a` fixer un seuil arbitrairement pour extraire la distance satellite-surface, par
exemple OCOG (Offset Centre Of Gravity). Ils pre´sentent l’avantage d’eˆtre applicables a` tous
types de formes d’onde et permettent d’extraire le range et la largeur du front de monte´e. Par
contre, les algorithmes de retracking physiques sont base´s sur le mode`le physique de Brown (1977)
et tiennent compte des caracte´ristiques instrumentales et des proprie´te´s ge´ophysiques de la surface
de la cible. En pratique, ils consistent a` ajuster une forme d’onde Brownienne a` la forme d’onde
observe´e. Parmi eux, il y a OCEAN de´veloppe´ pour analyser les formes d’onde oce´aniques et
ICE-2 spe´cialement adapte´ pour l’analyse des formes d’onde sur les calottes polaires. Ces derniers
pre´sentent l’avantage de fournir d’autres informations en plus de la distance satellite-surface
et la largeur du front de monte´e. Dans ce manuscrit, les caracte´ristiques des formes d’onde
altime´triques de la calotte polaire Antarctique ont e´te´ extraites graˆce a` l’algorithme de retracking
ICE-2 de´veloppe´ au LEGOS (Legresy et al., 2005) ICE-2 permet de caracte´riser la forme d’onde
altime´trique par les quatre parame`tres suivants (Fig. 2.3) :
- Le range, correspondant a` la distance entre le satellite et la surface de la cible, a` partir
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duquel on estime l’e´le´vation de la surface de la cible ou la topographie connaissant l’altitude
exacte du satellite. On parlera le plus souvent de l’e´le´vation de la surface (h) a` la place du range.
- Le coefficient de re´trodiffusion (σ0), est l’inte´grale de la puissance du signal renvoye´ par la
cible. Ce coefficient est la somme de deux composantes : e´cho de surface (σ0surf) et e´cho de volume
(σ0vol). Le coefficient de re´trodiffusion permet de caracte´riser la surface du milieu c’est-a`-dire de
savoir si la surface est plus re´fle´chissante ou pas. Nous verrons a` travers les chapitres suivants
que le coefficient de re´trodiffusion ne fournit pas que des informations sur les caracte´ristiques
re´fle´chissantes de la surface mais aussi sur la dynamique des proprie´te´s de la neige. L’e´tude des
variabilite´s spatio-temporelles et saisonnie`res de ce parame`tre constitue la principale matie`re de
mes travaux.
- La largeur du front de monte´e (Lew), est le temps entre l’e´cho du premier contact de
l’impulsion avec la surface de la cible et le maximum de la forme d’onde. Elle s’allonge avec la
taille des aspe´rite´s de la surface et avec la profondeur de pe´ne´tration de l’onde dans la neige.
- La pente du flanc descendant (TeS), correspond a` la partie ou` le diagramme d’antenne fait
diminuer l’e´nergie qui revient a` l’antenne. Le flanc se rele`ve avec la pente de la surface et avec la
pe´ne´tration.
Chacun de ces parame`tres contient des informations sur le milieu observe´ offrant une meilleure
vision et interpre´tation de la forme d’onde et de l’e´tat du milieu.
Figure 2.3 – Forme d’onde typique de la bande Ku sur la calotte polaire Antarctique (bleu) ajuste´e par
l’algorithme de retracking ICE-2 (noir). [Tire´e de la the`se de Lacroix (2007)]
.
2.2.5 Les altime`tres radar ENVISAT/RA-2 et SARAL/AltiKa
Une mission altime´trique est caracte´rise´e par : une fre´quence radar, un gain d’antenne, une
polarisation, une re´pe´titivite´ temporelle et un e´chantillonnage spatial. Le choix de ces diffe´rents
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parame`tres de´pend principalement des objectifs et contraintes de la mission, des possibilite´s
techniques et des re´gulations de l’ITU (International Telecommunication Union). Le choix de la
re´pe´titivite´ temporelle et de l’e´chantillonnage spatial vont de pair et les missions doivent faire
un compromis entre observer souvent localement ou tout observer moins souvent. Les missions
altime´triques sur les calottes polaires optent le plus fre´quemment pour le second choix. Par
ailleurs, l’orbite est souvent he´liosynchrone ce qui consiste a` e´chantillonner a` intervalle re´gulier le
meˆme point de mesure a` la meˆme heure solaire. Ce choix permet d’e´viter les artefacts de mesures
lie´s au changement d’e´clairage solaire.
Dans cette the`se, nous allons nous inte´resser uniquement aux missions altime´triques d’EN-
VISAT et de SARAL/AltiKa lance´es sur une orbite polaire he´liosynchrone re´pe´titive de 35
jours, c’est-a`-dire qu’elles e´chantillonnent re´gulie`rement la surface sans jamais repasser au meˆme
endroit pendant ces 35 jours. En outre, ces deux missions ensemble offrent une extension des
observations d’un meˆme point dans trois fre´quences radar diffe´rentes. Elles ope`rent dans les
fre´quences 3.2 GHz (bande S) et 13.6 GHz (bande Ku) pour ENVISAT/RA-2 et 35.75 GHz (bande
Ka) pour SARAL/AltiKa. Les caracte´ristiques des altime`tres radar de ces deux missions sont
re´sume´es dans le tableau 4.1.
Tableau 2.1 – Caracte´ristiques des altime`tres radar ENVISAT/RA-2 et SARAL/AltiKa
Parame`tres Bande S Bande Ku Bande Ka
Fre´quence centrale 3.2 GHz 13.6 GHz 35.75 GHz
longueur d’onde dans le vide 9.4 cm 2.2 cm 0.8 cm
Bande passante 160 MHz 320 MHz 500 MHz
Re´solution verticale 94 cm 47 cm 30 cm
Dure´e d’une impulsion 40 Hz 40 Hz 20 Hz
Ouverture d’antenne a` 3 dB 5.5° 1.35° 0.55°
Diame`tre antenne 1.2 m 1.2 m 1 m
Altitude satellite 800 km 800 km 800 km
Inclinaison satellite 81.5° 81.5° 81.5°
Re´pe´titivite´ 35 jours 35 jours 35 jours
Le satellite ENVISAT, successeur des missions ERS-1 et ERS-2, a e´te´ lance´ en 2002 par
l’ESA sur une orbite re´pe´titive de 35 jours afin d’assurer la continuite´ des observations. Il a
embarque´ a` son bord une se´rie de 10 instruments de´die´s a` l’e´tude de l’environnement dont un
altime`tre bi-fre´quence (RA-2, Radar Altimeter - 2). Cet altime`tre a la particularite´ d’e´chantillon-
ner simultane´ment la meˆme cible dans deux fre´quences radar, S et Ku. La bande de fre´quence
Ku (13.6 GHz ), he´rite´e des missions ERS-1 et 2, offrait un bon compromis entre la dimension
de l’antenne (pour un meilleur gain d’antenne) et sa faible atte´nuation a` travers l’atmosphe`re.
La bande S (3.2 GHz) avait e´te´ ajoute´e pour mesurer directement depuis l’espace les erreurs
lie´es au rallongement du temps du trajet aller-retour de l’onde radar lors de la traverse´e de
l’ionosphe`re. Ces deux fre´quences ont fonctionne´ simultane´ment de 2002 a` 2008. La bande S
a cesse´ de fonctionner suite a` une panne d’instrument. La bande Ku a quant a` elle fonctionne´
jusqu’a` la fin de la mission en 2012, mais a` partir de 2010 le satellite ENVISAT a` e´te´ mise sur
une orbite de´rivante diffe´rente de l’orbite re´pe´titive de 35 jours.
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La mission altime´trique Franco-Indienne SARAL/AltiKa, fruit de la collaboration du CNES
(Centre National des E´tudes Spatiales) et l’ISRO (Indian Space Research Organisation), a e´te´
lance´e en fe´vrier 2013 sur la meˆme orbite re´pe´titive de 35 jours d’ENVISAT (la distance entre les
traces successives par rapport a` la trace nominale est infe´rieure a` 1 km). L’objectif est d’assurer la
continuite´ des observations des pre´ce´dentes missions de l’ESA telles que ERS-1 et 2 et ENVISAT.
Contrairement a` ces missions, le satellite SARAL/AltiKa embarque, pour une premie`re dans
l’histoire de l’altime´trie radar, la fre´quence tre`s e´leve´e de 35.75 GHz (bande Ka) au lieu de la
bande Ku classique, ouvrant ainsi la voie a` de nouvelles et inte´ressantes observations de la surface
des calottes polaires. Par conse´quent, elle contribue a` une ame´lioration de notre connaissance de
l’interaction de l’onde radar avec le manteau neigeux.
Avec une altitude moyenne de 800 km, le satellite met 100 minutes pour faire le tour complet
de la Terre. Ainsi, en 35 jours, le satellite fait 501 re´volutions comple`tes, ce qui e´quivaut a`
1002 traces de poˆle a` poˆle (on parle de traces ascendantes et descendantes). La bande Ka est
respectivement supe´rieure d’un facteur de 2.7 et 11.5 aux bandes Ku et S. L’ouverture d’antenne
a` 3 dB de la bande Ka est plus petite que celles des bandes Ku et S, donc son empreinte au sol (∼
7.6 km) est moins large que celles de Ku (∼ 18.8 km) et S (∼ 76.76 km), par conse´quent elle est
moins impacte´e par les ondulations de surface et fournie ainsi des mesures plus pre´cises. Sur une
trace, SARAL/AltiKa e´chantillonne la surface tous les 175 m au lieu de 370 m pour ENVISAT.
La fre´quence Ka a un taux d’e´chantillonnage plus dense que Ku et S. Aussi, la re´solution verticale
est plus fine en Ka qu’en Ku et S. En raison de ces caracte´ristiques, les mesures dans la bande
Ka sont moins bruite´es que celles des deux autres bandes.
2.2.5.1 Donne´es “along-tracks”
Bien que le satellite SARAL/AltiKa soit place´ sur la meˆme orbite re´pe´titive de 35 jours
qu’ENVISAT, leurs orbites sont en moyenne a` ±1 km de la trace nominale. Afin d’obtenir un
jeu de donne´es altime´triques spatialement homoge`nes et comparables, on applique donc une
correction qui de´pend de la distance et de la pente moyenne entre les traces nominales des deux
missions. Cette correction ame´liore d’environ 80 % la comparaison de l’e´le´vation de la surface
des deux missions. Une correction des erreurs de pente est e´galement applique´e aux coefficients
de re´trodiffusion en fonction du gain d’antenne de chaque satellite. Les donne´es sont ensuite
moyenne´es tous les kilome`tres sur la trace nominale d’ENVISAT. En effet, pour chaque point de
mesure d’une trace nominale, on se´lectionne toutes les mesures situe´es dans un rayon de 500 m
(plutoˆt un rayon de 1 km sur la figure 2.4, mais on prend un point tous les 1 km) et on moyenne.
Ensuite on de´cale d’un kilome`tre sur la trace nominale et on re´pe`te la proce´dure. Ces traitements
sont effectue´s pour chaque trace nominale, on obtient ainsi environ 1.9 millions de points de
mesures sur la calotte polaire Antarctique : on parlera de donne´es “along-tracks”.
2.2.5.2 Pe´ne´tration des ondes radar dans la neige sur la calotte polaire Antarctique
La pe´ne´tration de l’onde radar dans la neige fut mise en e´vidence suite a` plusieurs accidents
mortels d’avion lors d’atterrissages sur une piste enneige´e. En effet, on s’est alors aperc¸u que les
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Figure 2.4 – Illustration de la correction “along-track” d’une trace. En haut a` gauche, localisation d’une
trace donne´e, en haut a` droite, zoom sur cette trace montrant toutes les traces transversales. [Tire´e de la
the`se de Flament (2013)].
radars altime´triques utilise´s par les avions pour de´terminer l’altitude pe´ne`trent en profondeur
dans la neige et ne donnent pas la bonne distance qui se´pare l’appareil de la surface. En mode´lisant
la forme d’onde altime´trique, Ridley and Partington (1988) ont de´montre´ que les ondes radar
utilise´es dans l’altime´trie spatiale pe´ne`tre significativement dans le manteau neigeux des calottes
polaires. La pe´ne´tration de l’onde radar dans la neige engendre une forte contribution de l’e´cho
de volume. L’erreur de pe´ne´tration sur l’estimation de la hauteur est en moyenne de 0.53 a` 1 m
dans la bande Ku (Michel et al., 2014), ainsi il est impe´ratif de corriger cette erreur afin d’obtenir
une bonne pre´cision des variations du bilan de volume des calottes polaires.
L’e´cho de volume ou l’effet de pe´ne´tration de l’onde radar en Antarctique peut eˆtre identifie´
par deux moyens (Remy et al. (2012); Re´my et al. (2015)) : l’analyse des donne´es de l’e´le´vation
de surface et du coefficient de re´trodiffusion aux points de croisements des traces satellites (Fig.
2.5) et les variations temporelles de l’e´le´vation de la surface par rapport a` celles du coefficient de
re´trodiffusion (Fig. 2.6).
Les analyses ont montre´ que l’e´cho de volume varie a` plusieurs e´chelles de temps : un effet
statique et un effet temporel. L’anti-corre´lation entre les diffe´rences aux points de croisements de
l’e´le´vation de la surface et celles du coefficient de re´trodiffusion a e´te´ attribue´e a` la pre´sence de
l’e´cho de volume. Son impact de´pend de l’angle entre la polarisation de l’antenne et l’orientation
de la rugosite´ de surface. Elle est explique´e par la modulation de la surface a` travers la rugosite´ ou
la modulation de l’e´cho de volume due a` la profondeur de pe´ne´tration de l’onde radar (Armitage
et al. (2014); Arthern et al. (2001); Remy et al. (2012)). Cependant, son effet est stationnaire et
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(a) (b)
Figure 2.5 – Diffe´rences aux points de croisements des coefficients de re´trodiffusion de la bande Ku (a) et
de la bande Ka (b).
Figure 2.6 – Distribution spatiale de la variation du re´sidu de l’e´le´vation de la surface par rapport au
re´sidu du coefficient de re´trodiffusion de la bande Ku. Les contours noirs de´limitent les re´gions de pic
de diffusion en e´te´ et de pic de diffusion en hiver du coefficient de re´trodiffusion de la bande Ku (voir
chapitre 3).
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localise´ seulement dans une certaine re´gion de l’Antarctique. Les corre´lations ne´gatives entre les
variations temporelles de l’e´le´vation de la surface et le coefficient de re´trodiffusion observe´es dans
certaines re´gions sont dues a` la variation de l’e´cho de volume dans le signal total tandis que les
corre´lations positives dans les autres re´gions sont lie´es a` la variation de l’e´cho de surface (Fig.
2.6). En effet, lorsque que le signal de volume est tre`s important, ceci cre´e une distorsion de la
forme d’onde en rallongeant la largeur du front de monte´e. Le rallongement du front de monte´e
augmente le range en diminuant l’e´le´vation de la surface. Son impact de´pend des proprie´te´s du
manteau neigeux.
La pe´ne´tration de l’onde radar dans le manteau neigeux de´pend donc de l’anisotropie de la
surface et des variations lie´es aux proprie´te´s du manteau neigeux. Dans le chapitre 3, nous allons
tenter de comprendre la dynamique saisonnie`re de la pe´ne´tration de l’onde radar par rapport
aux proprie´te´s du manteaux neigeux.
2.3 Capteur passif : radiome`tre micro-onde
La radiome´trie est la mesure du rayonnement e´lectromagne´tique. Le radiome`tre micro-onde
mesure donc le rayonnement e´lectromagne´tique dans la gamme des micro-ondes. Le premier
radiome`tre micro-onde spatial fut lance´ en 1962, il e´tait embarque´ a` bord de Mariner 2 et e´tait
destine´ a` l’observation de la plane`te Venus. L’observation de la Terre a commence´ en 1968 avec
le lancement du satellite russe Cosmos 243, lequel avait embarque´ a` son bord quatre radiome`tres
micro-ondes. Les premie`res mesures radiome´triques, sur des re´gions centrales de l’Antarctique,
furent publie´es en 1971 par des glaciologues sovie´tiques. Puis, a` partir de 1972, le radiome`tre
ESMR (Electrically Scanning Microwave Radiometer) fut embarque´ sur les se´ries de satellites
me´te´orologiques Nimbus de la NASA. Ces capteurs se sont re´ve´le´s tre`s importants pour l’e´tude
de la glace de mer et permirent pour la premie`re fois de de´crire leurs variations saisonnie`res (voir
par exemple (Cavalieri and Parkinson (2008); Parkinson and Cavalieri (2012))). Depuis 1978, des
radiome`tres de meˆmes caracte´ristiques sont syste´matiquement embarque´s sur des satellites, ce qui
fournit la plus longue se´rie d’observation satellite a` l’e´chelle globale des re´gions polaires. De plus,
par la suite les mesures radiome´triques ont permis d’extraire diverses proprie´te´s ge´ophysiques du
manteau neigeux telles que les e´ve´nements de fonte, la tempe´rature de l’air, la stratification de la
neige, la taille moyenne des grains de neige, l’accumulation de neige, la teneur en vapeur d’eau
de l’atmosphe`re et le vent sur les oce´ans.
2.3.1 Principe de la radiome´trie
Un corps naturel e´met un rayonnement e´lectromagne´tique dans toutes les longueurs d’onde
du spectre e´lectromagne´tique. Le radiome`tre micro-onde spatial permet donc de mesurer ce
rayonnement depuis l’espace dans une fre´quence, a` un angle d’observation et une polarisation
donne´s. La quantite´ physique mesure´e est la tempe´rature de brillance (TB), exprime´e en Kelvin.
En ge´ne´ral, la tempe´rature de brillance mesure´e repre´sente tout le rayonnement e´lectromagne´tique
e´mis vers le capteur, inte´gre´ sur toutes les directions et ponde´re´ par le diagramme d’antenne. Pour
obtenir une mesure pre´cise de la tempe´rature de brillance, correspondant a` celle de l’objet e´metteur,
il est important de tenir compte des effets lie´s aux e´missions de l’atmosphe`re et de l’atte´nuation
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de l’onde lors de la traverse´e de l’atmosphe`re. Heureusement, ces effets sont mesurables, on
peut donc les corriger graˆce aux mesures directes et aux mode`les me´te´orologiques. Les donne´es
radiome´triques utilise´es dans cette the`se ne sont pas corrige´es des effets de l’atmosphe`re, puisque
sur la calotte Antarctique on conside`re que ces effets sont tre`s faibles donc ne´gligeables.
2.3.2 Les radiome`tres a` vise´e verticale a` bord de ENVISAT et SARAL
Les satellites ENVISAT et SARAL embarquent un radiome`tre micro-onde bi-fre´quence de
23.8 GHz (bande K) et 37 GHz (bande Ka). Ces radiome`tres permettent de mesurer les contenus
en vapeur d’eau et d’eau liquide en suspens dans l’atmosphe`re afin de corriger les effets de
l’atmosphe`re sur le signal altime´trique, notamment sur les oce´ans. Ces radiome`tres sont a` vise´e
verticale et ont une empreinte au sol de 12 km dans la bande K et 8 km dans la bande Ka (Steunou
et al., 2015b). Ils e´chantillonnent re´gulie`rement le meˆme point de la surface tous les 35 jours sur
la trace au sol du satellite. En appliquant le traitement de´crit dans la section 2.5.1 aux mesures
brutes des radiome`tres des deux missions, on obtient e´galement un jeu de donne´es homoge`nes
et compatibles d’environ 1.9 millions de points de mesures sur la calotte polaire Antarctique.
Nous disposons ainsi de 8 ans de donne´es de tempe´rature de brillance, de 2002 a` 2010, pour les
radiome`tres micro-ondes d’ENVISAT et 3 ans de donne´es, de 2013 a` 2016, pour les radiome`tres
micro-ondes de SARAL.
2.3.3 Les radiome`tres a` angle d’incidence oblique
Les radiome`tres micro-ondes, issus des missions me´te´orologiques, utilise´s dans cette the`se,
SSM/I (Special Sensor Microwave / Imager) de´tiennent la plus longue se´rie de mesures de
tempe´rature de brillance. Le radiome`tre AMSR-E (Advance Microwave Scanning Radiometer,
Earth Observation System), une nouvelle ge´ne´ration de radiome`tre, fonctionne dans les basses
fre´quences. Contrairement aux radiome`tres des missions altime´triques, ces missions radiome`tres
micro-ondes mesurent les tempe´ratures de brillance a` un angle d’incidence proche de 55° (angle de
Brewster) en polarisation verticale et horizontale. Dans la suite de nos travaux, on s’inte´ressera
notamment aux mesures dans la bande Ka.
2.3.3.1 SSM/I
Les capteurs Special Sensor Microwave / Imager (SSM/I) sont une se´rie de radiome`tres
micro-ondes embarque´s a` bord des satellites DMSP (Defense Meteorological Satellites Program)
depuis 1987. Depuis 1987, on compte 6 missions embarquant les radiome`tres SSM/I reference´es
par F8, F10, F11, F13, F14 et F15. F15 est la dernie`re mission, embarquant le capteur SSM/I,
lance´e en de´cembre 1999. Depuis 2003, les capteurs SSM/I ont e´te´ remplace´s par les capteurs
SSMIS (Special Sensor Microwave Imager Sounder) a` bord des satellites DMSP. Les satellites
DMSP de´crivent une orbite circulaire quasi polaire (son inclinaison est de 98.8°) et he´liosynchrone.
Avec un angle de balayage de 102.4°, soit une fauche´e d’environ 1400 km de large, il permet
donc une couverture quasi-globale des re´gions polaire en un jour. Avec une altitude moyenne
de 833 km, le satellite met 102 minutes pour faire le tour complet de la Terre. Ainsi, chaque
jour, il effectue en moyenne 14 re´volutions comple`tes de la Terre, ce qui e´quivaut par exemple en
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moyenne a` 7 mesures par jour a` Doˆme C.
Le radiome`tre SSM/I mesure, a` un angle d’incidence de 53.1°, les tempe´ratures de brillance
micro-ondes (TB) des surfaces continentales et de l’atmosphe`re a` 19.35, 23.5, 37.0 et 85.5 GHz.
Les quatre fre´quences sont e´chantillonne´es a` la fois dans les polarisations horizontale et verticale,
a` l’exception de la fre´quence 23.5 GHz qui est e´chantillonne´e uniquement dans la polarisation
verticale. La re´solution spatiale de SSM/I de´pend de la fre´quence de l’onde radar (Tableau 2.2).
Les donne´es de tempe´rature de brillance exploite´es dans cette the`se sont fournies par le Natio-
nal Snow and Ice Data Center (NSIDC) sur une grille de 25 × 25 km2, de re´solution temporelle
journalie`re, c’est la somme des mesures des traces ascendantes et descendantes journalie`res, sur
une pe´riode de 1978 a` 2017. Ces donne´es sont projete´es sur une grille ste´re´ographique polaire
avec un plan se´cant a` l’ellipso¨ıde a` 70° de latitude afin de minimiser les distorsions des hautes
latitudes.
2.3.3.2 AMSR-E
Le radiome`tre Advanced Microwave Scanning Radiometer - Earth observing system (AMSR-
E), a e´te´ de´veloppe´ par l’agence spatiale japonaise (JAXA), et embarque´ a` bord de la plate-forme
Aqua de l’agence spatiale ame´ricaine (NASA) lance´ en 2002. Ce radiome`tre a ope´re´ dans 12
canaux, 6 fre´quences (6.9, 10.7, 18.7, 23.8, 36.5 et 89.0 GHz) en polarisations verticale et horizon-
tale. Il a une altitude de 705 km et une fauche´e large de 1445 km. AMSR-E a des caracte´ristiques
orbitales proches de celles de SSM/I mais fonctionne a` un angle d’incidence de 54.8°, supe´rieur a`
celui de SSM/I. AMSR-E n’a fonctionne´ que sur la pe´riode 2002 a` 2011 a` cause d’une panne
instrumentale. Les donne´es exploite´es sont e´galement distribue´es par le NSIDC. Il s’agit du
produit journalier qui est la moyenne des mesures des traces ascendantes et descendantes, sur
une grille de 25× 25 km2.
Tableau 2.2 – Caracte´ristiques des radiome`tres SSM/I et AMSR-E. Les fre´quences (GHz), les polarisations,
les empreintes au sol a` 3 dB de chaque fre´quence et les re´solutions spatiales des produits distribue´s par le
NSIDC.
SSM/I AMSR-E
Fre´quence Polarisation Empreinte au sol Re´solution spatiale Fre´quence Polarisation Empreinte au sol Re´solution spatiale
(GHz) (km × km) (km) (GHz) (km × km) (km)
6.9 V,H 74 × 43 6, 12, 25
10.7 V,H 51 × 30 6, 12, 25
19.35 V,H 69 × 43 25 18.7 V,H 27 × 16 6, 12, 25
23.5 V 50 × 40 25 23.8 V,H 31 × 18 6, 12, 25
37 V,H 37 × 28 25 36.5 V,H 14 × 8 6, 12, 25
85.5 V,H 15 × 13 12.5 89 V,H 6 × 4 6, 12, 25
Il est important de noter que les donne´es de tempe´ratures de brillance des missions radio-
me´triques sont distribue´es sous un format a` deux dimensions (grille ste´re´ographique polaire
a` diffe´rentes re´solutions spatiales) tandis que les donne´es altime´triques sont suivant les traces
(donc brutes a` une dimension). Afin de comparer les donne´es des missions altime´triques et
radiome´triques il est judicieux de projeter les mesures altime´triques sur une grille ste´re´ographique
polaire de re´solution spatiale de 25 km.
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2.4 Conclusion
La mission SARAL/AltiKa offre pour la premie`re fois, des mesures simultane´es d’altime`tre
et de radiome`tre dans la bande Ka. La synergie de ces capteurs devrait apporter de nouvelles
et inte´ressantes informations sur la dynamique des calottes polaires. Nous nous attellerons,
dans le chapitre 4, a` l’analyse des apports des altime`tres et radiome`tres micro-ondes de la
fre´quence 37 GHz. Cette e´tude se focalisera essentiellement sur les mesures altime´triques d’AltiKa
et radiome´triques de SSM/I car la pe´riode de mesures de AMSR-E limite sa comparaison
uniquement qu’aux mesures altime´triques d’ENVISAT.
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3.1 Introduction
L’altime`tre radar est l’un des moyens le plus pertinent pour estimer la topographie et les
variations du bilan de volume des calottes polaires. De plus, la pe´ne´tration de l’onde radar
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altime´trique dans le manteau neigeux fait de ce capteur l’un des plus prometteur pour l’e´tude des
proprie´te´s de la neige de proche surface. La de´pendance du signal altime´trique aux proprie´te´s du
manteau neigeux entraˆıne une sensibilite´ diffe´rente selon la longueur d’onde radar et fournit de
nouvelles et inte´ressantes informations. Le signal altime´trique mesure´, aussi appele´ forme d’onde
altime´trique, est traite´ par une proce´dure dite “retracking” pour extraire ses diffe´rentes caracte´ris-
tiques, notamment en ce qui concerne l’algorithme ICE-2 : le range (m), distance satellite-surface,
a` partir duquel on estime d’une manie`re indirecte l’e´le´vation de la surface la largeur du front de
monte´e (LeW, m), la pente du flanc descendant et le coefficient de re´trodiffusion (σ0, dB) qui
repre´sente la puissance du signal re´fle´chie par le milieu dans la direction du satellite. Parmi ces
diffe´rents parame`tres de la forme d’onde, le range ou l’e´le´vation de la surface est le plus utilise´
et le plus e´tudie´ pour estimer et suivre l’e´volution de la topographie et les variations du bilan
de volume des calottes polaires, qui sont les principales inconnues pour le suivi de l’e´volution
future du niveau des oce´ans. Le constat est qu’il existe une multitude d’e´tudes sur les variations
saisonnie`res de l’e´le´vation de la surface mais tre`s peu existent sur les variations saisonnie`res des
autres parame`tres de la forme d’onde notamment sur le coefficient de re´trodiffusion.
Quoique l’interaction de l’onde radar avec la neige permet d’extraire des informations de la
surface (rugosite´ et densite´ de surface) et e´ventuellement de la subsurface du manteau neigeux
(taille des grains de neige et stratification) (Lacroix et al., 2008a), il subsiste un proble`me de
taille lie´ a` la pe´ne´tration de l’onde radar. En effet, la pe´ne´tration de l’onde radar dans le manteau
neigeux (Ridley and Partington, 1988) induit un biais ne´gatif dans l’estimation de l’e´le´vation de
la surface puisque la surface du milieu est de´tecte´e par le satellite comme e´tant situe´e beaucoup
plus bas. Cette erreur due a` la pe´ne´tration de l’onde radar dans le manteau neigeux a` un impact
significatif sur la pre´cision de la topographie et des variations du bilan de volume des calottes
polaires. Elle peut eˆtre, dans la bande Ku, d’un ordre de grandeur de 3 m selon Ridley and
Partington (1988), de 1 m selon Yi and Bentley (1994) et de quelques dizaines de centime`tres selon
Re´my and Parouty (2009), ce qui est tre`s e´leve´e par rapport a` la pre´cision requise pour le suivi
du bilan de volume des calottes polaires (Legre´sy and Re´my, 1998). L’erreur de pe´ne´tration est a`
l’heure actuelle la plus complexe et la plus difficile a` corriger. Plusieurs efforts ont e´te´ re´alise´s pour
corriger le signal radar des effets de la pe´ne´tration en e´laborant diffe´rents types d’algorithmes de
retracking de plus en plus e´labore´s (Arthern et al. (2001); Brenner et al. (2007)). Jusqu’a` pre´sent,
aucune de ces techniques de retracking de la forme d’onde altime´trique ne permet de palier ou
de corriger efficacement le proble`me de la pe´ne´tration. Cependant, des proce´dures empiriques
utilisant le coefficient de re´trodiffusion et/ou les autres parame`tres de la forme d’onde (LeW et
TeS) ont e´te´ de´veloppe´es pour minimiser les effets des variations temporelles de la pe´ne´tration
sur les variations de l’e´le´vation de la surface. Ces proce´dures sont base´es sur l’hypothe`se selon
laquelle toute variation temporelle de la forme d’onde sur des e´chelles de temps annuelles et
inter-annuelles peut eˆtre attribue´e au changement des proprie´te´s de la neige. La profondeur
de pe´ne´tration de l’onde radar dans la neige varie conside´rablement en fonction des proprie´te´s
de la neige (densite´, tempe´rature, taille des grains, stratification) qui controˆlent les variabilite´s
spatio-temporelles des coefficients de re´trodiffusion. Ainsi, une ame´lioration des proce´dures de
correction des effets de la pe´ne´tration passe avant tout par une meilleure compre´hension et
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analyse du coefficient de re´trodiffusion a` l’e´chelle des calottes polaires.
La proble´matique de ce chapitre est d’e´tudier les variations du coefficient de
re´trodiffusion a` l’e´chelle de l’Antarctique et ceci a` trois bandes de fre´quences S, Ku
et Ka, et ensuite associer les variations saisonnie`res du coefficient de re´trodiffusion
aux proprie´te´s ge´ophysiques du manteau neigeux.
Pour la premie`re fois, nous disposons un jeu de donne´es de coefficient de re´trodiffusion
dans trois fre´quences radar sur une meˆme orbite re´pe´titive de 35 jours. Ces donne´es avaient
e´te´ moyenne´es tous les 1 km sur la trace nominale d’ENVISAT, soit 1.9 millions de points de
mesures sur la calotte polaires, pour les rendre homoge`nes et compatibles avant toutes estimations
des caracte´ristiques saisonnie`res. Ces fre´quences sont : la bande S (3.2 GHz, longueur d’onde
94 mm), la bande Ku (13.6 GHz, longueur d’onde 22 mm) et la bande Ka (37 GHz, longueur
d’onde 8 mm). Les deux premie`res, c’est-a`-dire les bandes S et Ku, avaient e´te´ embarque´es a`
bord de ENVISAT sur des pe´riodes de 2002 a` 2007 pour la bande S et de 2002 a` 2010 pour la
bande Ku, la fin de la mission re´pe´titive d’ENVISAT. La bande Ka, est, quant a` elle, embarque´e
a` bord de SARAL/AltiKa depuis le 25 fe´vrier 2013 jusqu’alors. On dispose en moyenne des se´ries
temporelles de 5 ans (environ 55 cycles, un cycle dure 35 jours) dans la bande S, de 8 ans dans la
bande Ku (environ 84 cycles) et de 3 ans dans la bande Ka (environ 32 cycles).
Pour visualiser les donne´es “along track” a` l’e´chelle du continent Antarctique sur une carte
a` grille re´gulie`re (c’est a` dire tous les pixels de la carte ont la meˆme taille), on opte pour une
approche basique qui consiste a` moyenner toutes les donne´es situe´es a` l’inte´rieur de chaque pixel
et ensuite a` ponde´rer par une fonction gaussienne cette moyenne par l’inverse de la distance
des donne´es des pixels avoisinants. Cette approche a` l’avantage d’interpoler des donne´es dans
les pixels ‘vides’ tout en conservant les donne´es telles quelles dans les pixels ‘non vides’. Ce
traitement permet de produire des cartes homoge`nes comme celles de ce manuscrit.
Avant de re´pondre a` la principale proble´matique de ce chapitre (voir section 3.3), on estime
judicieux d’analyser d’abord le comportement de la moyenne du coefficient de re´trodiffusion de ces
trois fre´quences afin de s’enque´rir les effets de la diffe´rence de fre´quence, du de´phasage temporel
entre les missions ENVISAT/RA-2 (2002-2010) et SARAL/AltiKa (2013-2016) et la taille des
se´ries temporelles sur la significativite´ physique de cette e´tude comparative. On s’inte´ressera
ensuite aux analyses des amplitudes et phases saisonnie`res du coefficient de re´trodiffusion des
trois bandes. Dans la section 3.4, on abordera les variations spatiales des tendances temporelles
du coefficient de re´trodiffusion des trois fre´quences sur la calotte polaire Antarctique.
3.2 Distributions spatiales du coefficient de re´trodiffusion moyen
des bandes S, Ku et Ka
Sur la figure B.1, on remarque une forte cohe´rence spatiale entre les moyennes du coefficient
de re´trodiffusion des trois bandes. Le coefficient de re´trodiffusion moyen est plus e´leve´ sur le
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plateau Antarctique (plus plat et de faible pente) que dans les re´gions coˆtie`res et de fortes pentes.
En raison de sa grande longueur d’onde et sa large empreinte au sol, en d’autres mots un fort
gain d’antenne, la bande S semble moins sensible aux effets de la pente compare´e aux bandes
Ku et Ka. Ceci explique en partie pourquoi le coefficient de re´trodiffusion moyen est en ge´ne´ral
plus fort dans la bande S que dans les bandes Ku et Ka notamment dans les zones pentues et
re´gions coˆtie`res. Globalement, les plus fortes moyennes (∼ 15 dB) du coefficient de re´trodiffusion
se localisent dans la re´gion de Dronning Maud Land a` l’est de l’Antarctique, dans la re´gion
de Mary Byrd Land dans la partie Ouest Antarctique et dans quelques re´gions a` l’inte´rieur du
continent (Terre d’Ade´lie et une zone proche du Lac Vostok). Les plus basses moyennes (∼ -5 dB)
se retrouvent a` Doˆme Siple a` l’ouest du continent et a` Wilkes Land a` l’est du continent (voir chap
1, Fig. 1.1 pour les noms des stations). Il y a donc environ un facteur de 100 entre le minimum
et le maximum du coefficient de re´trodiffusion moyen.
Figure 3.1 – Distribution spatiale du coefficient de re´trodiffusion moyen de la bande S (a), de la bande
Ku (b) et de la bande Ka (c). Les valeurs sont en dB.
Le coefficient de corre´lation line´aire entre les moyennes du coefficient de re´trodiffusion des
bandes S et Ku est de 0.84 soit 70 % des variances explique´es, des bandes Ku et Ka est de 0.83
soit 69 % des variances explique´es et des bandes S et Ka est de 0.68 soit 46 % des variances
explique´es. On note que les coefficients de corre´lation spatiale des bandes Ku et S et des bandes
Ku et Ka sont e´quivalents et supe´rieurs a` 0.80. Ceci sugge`re que la bande Ku partage autant de
caracte´ristiques avec la bande S qu’avec la bande Ka. De plus, l’analyse en composante principale
(ACP) du coefficient de re´trodiffusion moyen montre que les trois bandes ont 85 % du signal
en commun. Ainsi, les distributions spatiales du coefficient de re´trodiffusion moyen observe´es
dans les bandes S, Ku et Ka pourraient eˆtre explique´es par les meˆmes processus physiques. Les
re´sultats de la section 3.3 confirmeront ce comportement particulier du signal de re´trodiffusion
de la bande Ku sur le continent Antarctique.
3.3 Variations saisonnie`res des coefficients de re´trodiffusion me-
sure´s par les altime`tres radars
A notre connaissance, il existe tre`s peu d’e´tudes consacre´es a` l’analyse et comparaison des
caracte´ristiques saisonnie`res des parame`tres de la forme d’onde altime´trique (coefficient de
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re´trodiffusion (σ0), largeur du front de monte´e (Lew) et le flanc de descendant (TeS)) de plusieurs
fre´quences a` l’e´chelle de l’Antarctique. Lacroix et al. (2008a) ont e´tudie´ les caracte´ristiques du
signal saisonnier de la forme d’onde des bandes S et Ku. Les auteurs ont de´montre´ que la synergie
entre ces deux capteurs permettaient d’ame´liorer la compre´hension de la physique de la mesure
des altime`tres radars et d’extraire diffe´rentes proprie´te´s du manteau neigeux. L’objectif de cette
e´tude est d’analyser et de comparer, pour la premie`re fois, les variations spatio-temporelles du
coefficient de re´trodiffusion de trois fre´quences radar : S, Ku et Ka. Sur le continent Antarctique,
nous avons constate´ que le comportement du signal saisonnier du coefficient de re´trodiffusion est
diffe´rent selon la fre´quence radar et les re´gions. Afin de comprendre et d’expliquer le comportement
contraste´ de l’e´volution saisonnie`re du coefficient de re´trodiffusion observe´e entre les fre´quences
et re´gions, nous avons mode´lise´ les effets des variations saisonnie`res des proprie´te´s du manteau
neigeux (densite´ de la neige de surface, tempe´rature de la neige et taille des grains de neige)
sur le coefficient de re´trodiffusion. Les re´sultats des variations saisonnie`res du coefficient de
re´trodiffusion et de l’e´tude de sensibilite´ aux proprie´te´s de la neige sont pre´sente´s dans les sections
3.3.1 et 3.3.2. Le lien entre les cycles de variations saisonnie`res des proprie´te´s du manteau neigeux
et le coefficient de re´trodiffusion des diffe´rentes fre´quences radar est aborde´ dans les sections 3.3.3
a` 3.3.6. La section 3.3.7 explore la sensibilite´ en fonction de la tempe´rature a` l’e´chelle globale.
L’analyse des amplitudes et phases saisonnie`res du coefficient de re´trodiffusion des trois bandes
S, Ku et Ka a` l’e´chelle du continent Antarctique pre´sente´e dans la section 3.3 a fait l’objet d’un
article intitule´ “Seasonal variations of the backscattering coefficient measured by radar altimeters
over the Antarctic Ice Sheet” publie´ dans le journal The Cryosphere (voir Annexe A).
3.3.1 Caracte´ristiques saisonnie`res du coefficient de re´trodiffusion
Les se´ries temporelles du coefficient de re´trodiffusion des trois bandes S, Ku et Ka rendent
compte d’un cycle annuel comme on peut le voir sur la figure 3.2. Afin d’extraire les caracte´-
ristiques saisonnie`res du coefficient de re´trodiffusion, on ajuste une fonction sinuso¨ıdale a` la
se´rie temporelle. On utilise la me´thode de minimisation des erreurs quadratiques (OLS) pour
trouver le meilleur ajustement entre les donne´es et cette fonction sinuso¨ıdale. On de´termine ainsi
l’amplitude et la phase du signal saisonnier du coefficient de re´trodiffusion. A partir de la phase
saisonnie`re, on de´duit la date a` laquelle le signal saisonnier atteint son maximum dans un cycle
annuel. Cette date du maximum sera appele´e “pic de re´trodiffusion” dans la suite de ce manuscrit.
En appliquant cette me´thode aux se´ries temporelles des 1.9 millions points de mesures alti-
me´triques qui couvrent la calotte polaire Antarctique, on obtient les re´sultats des cartes du pic
de re´trodiffusion et d’amplitude saisonnie`re du coefficient de re´trodiffusion des bandes S, Ku et
Ka des figures 3.5 et 3.6.
Les cartes des erreurs quadratiques moyennes (RMSE) montrent que l’ajustement des se´ries
temporelles est meilleur a` l’inte´rieur du continent que dans les re´gions coˆtie`res (Fig. 3.3). La
valeur du RMSE varie entre 0 et 2 dB, les fortes valeurs sont localise´es principalement sur les
bordures, dans les re´gions coˆtie`res et zones pentues. A l’inte´rieur du continent le RMSE est en
ge´ne´ral infe´rieur a` 1 dB. En effet, les se´ries temporelles ne de´crivent pas de parfaites sinuso¨ıdes,
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Figure 3.2 – Se´ries temporelles des coefficients de re´trodiffusion des bandes S (bleu), Ku (noir) et Ka
(rouge) a` la position (69.468 °S, 134.28 °E). Les lignes pointille´es repre´sentent les meilleurs ajustements des
se´ries temporelles avec une fonction sinuso¨ıdale. Les se´ries temporelles rendent compte d’un cycle annuel
bien de´fini.
elles ont des creˆtes pointues et des creux e´vase´s. La distribution spatiale des valeurs du RMSE
pourrait eˆtre explique´e en partie par les fortes variabilite´s du signal dans ces re´gions a` cause de
la fonte (Picard and Fily, 2006). On constate e´galement que la valeur du RMSE de´pend de la
taille des se´ries temporelles, elle est nettement infe´rieure dans la bande Ku (84 cycles) que dans
les bandes S (55 cycles) et Ka (32 cycles). Dans l’ensemble les re´sultats de l’ajustement sont
suffisants pour notre e´tude qui est porte´e sur la dynamique de l’inte´rieur du continent Antarctique.
Figure 3.3 – Distribution spatiale des erreurs quadratiques moyennes de l’ajustement des se´ries temporelles
du coefficient de re´trodiffusion par une fonction sinuso¨ıdale dans les bandes S (a), Ku (b) et Ka (c).
Les histogrammes du pic de re´trodiffusion (Fig. 3.4) montrent une distribution bimodale du
signal saisonnier du coefficient de re´trodiffusion de la bande Ku en Antarctique avec un pic de
re´trodiffusion en de´but d’anne´e (entre janvier et avril) et un autre pic de re´trodiffusion entre
juin et septembre. Dans les bandes S et Ka, cette distribution est plutoˆt uniforme a` l’e´chelle de
l’Antarctique avec globalement un pic de re´trodiffusion en de´but d’anne´e pour la bande S et un
pic de re´trodiffusion en milieu d’anne´e pour la bande Ka. A partir de l’histogramme du pic de
re´trodiffusion de la bande Ku, on de´finit la pe´riode dite “e´te´ austral” de janvier a` mi-avril (jours
Juliens 1 a` 100) et la pe´riode dite “hiver” de juin a` septembre (jours Juliens 175 a` 275). C’est
cette terminologie qui sera retenue le long de ce manuscrit. Sur la Figure 3.5, on remarque tout
d’abord que la distribution spatiale du pic de re´trodiffusion est diffe´rente selon la fre´quence radar.
On remarque ensuite que la cartographie de ce pic de re´trodiffusion de la bande Ku est tre`s
36
Chapitre 3. Etude des coefficients de re´trodiffusion mesure´s par les altime`tres ENVISAT/RA-2
et SARAL/AltiKa
particulie`re par rapport a` celles des bandes S et Ka. Elle pre´sente une de´limitation ge´ographique
marque´e entre les re´gions de pic de re´trodiffusion en e´te´ et de pic de re´trodiffusion en hiver. Le
magenta repre´sente les re´gions de pic de re´trodiffusion en e´te´. Ces re´gions couvrent notamment
la partie centrale de l’Antarctique de l’Est et les plateformes de Ross et Ronne Filchner. Elles
s’e´tendent globalement de Wilkes Land jusqu’a` Dronning Maud Land (DML) et englobent les
doˆmes et les zones d’altitude supe´rieure a` 3000 m. Au contraire, les re´gions apparaissant en
bleu-vert sont caracte´ristiques du pic de re´trodiffusion en hiver et couvrent les zones d’altitude
infe´rieure a` 3000 m. Les re´gions de pic de re´trodiffusion en e´te´ et de pic de re´trodiffusion en hiver
repre´sentent respectivement 66 % et 11 % des observations de la calotte polaire Antarctique dans
la bande S, 42 % et 45 % dans la bande Ku, et 50 % et 14 % dans la bande Ka.
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Figure 3.4 – Histogrammes des “pics de re´trodiffusion” des bandes S (a), Ku (b) et Ka (c). Les bandes
grises repre´sentent les pe´riodes d’e´te´ (janvier a` mi-avril) et hiver (juin a` septembre).
La distribution spatiale des amplitudes saisonnie`res du coefficient de re´trodiffusion des bandes
S et Ka (Fig. 3.6, a et c) pre´sente les meˆmes de´limitations ge´ographiques que celle du pic de
re´trodiffusion de la bande Ku. Cette amplitude varie entre 0 et 2 dB dans les trois bandes.
L’amplitude saisonnie`re du coefficient de re´trodiffusion de la bande Ku est uniforme´ment repartie
a` l’e´chelle du continent avec de fortes amplitudes dans les re´gions de pic de re´trodiffusion en e´te´
comme dans les re´gions de pic de re´trodiffusion en hiver. Dans la bande S, les fortes amplitudes
saisonnie`res du coefficient de re´trodiffusion s’observent dans les re´gions de pic de re´trodiffusion
en e´te´ de la bande Ku et les faibles amplitudes dans le reste du continent. Inversement, les
fortes amplitudes saisonnie`res du coefficient de re´trodiffusion de la bande Ka s’observent dans les
re´gions de pic de re´trodiffusion en hiver de la bande Ku et les faibles amplitudes dans le reste du
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continent. Les distributions spatiales d’amplitude saisonnie`re du coefficient de re´trodiffusion des
bandes S et Ka sont donc visuellement anti-corre´le´es. L’interpre´tation de cette anti-corre´lation
spatiale entre les amplitudes saisonnie`res des bandes S et Ka sera amplement de´veloppe´e dans le
chapitre 4.
Figure 3.5 – Distribution spatiale des “pics de re´trodiffusion” des bandes S (a), Ku (b) et Ka (c). La
croix en noir indique la position des se´ries temporelles de la figure 3.2. Les contours noirs repre´sentent les
de´limitations entre les re´gions de pic de re´trodiffusion en e´te´ et en hiver. Les zones blanches indiquent les
zones ou` aucune observation n’est disponible (limite latitudinale des satellites 81.5 °S). Les valeurs sont en
jours Julien.
Figure 3.6 – Distribution spatiale des amplitudes saisonnie`res du coefficient de re´trodiffusion des bandes
S (a), Ku (b) et Ka (c). Les valeurs sont en dB.
3.3.2 Analyse de la sensibilite´ du coefficient de re´trodiffusion en fonction des
proprie´te´s du manteau neigeux
D’une manie`re ge´ne´rale, le mode`le e´lectromagne´tique de re´trodiffusion radar est la somme de
deux composantes : la composante de surface (dit e´cho de surface) et la composante de volume
(dit e´cho de volume). L’e´cho de surface re´sulte des interactions de l’onde radar avec la surface de
la neige (c’est-a`-dire interactions air-neige) tandis que l’e´cho de volume re´sulte des interactions
de l’onde radar avec les diffuseurs du manteau neigeux (c’est-a`-dire interaction neige-neige).
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La physique derrie`re ces deux composantes a de´ja` e´te´ e´tudie´e par Lacroix et al. (2008a). Les
e´quations des composantes du mode`le et les profils verticaux des proprie´te´s du manteau neigeux
sont de´taille´es dans Adodo et al. (2018) dans l’annexe A.
L’e´cho de surface radar de´pend de la rugosite´ de surface et de la constante die´lectrique de surface
du milieu. L’e´chelle de rugosite´ de surface qui affecte le signal altime´trique radar est a` l’e´chelle de
la longueur d’onde radar (Ulaby et al., 1982). E´tant donne´ le peu d’information dont on dispose
sur la rugosite´ de surface en Antarctique et les domaines de validite´ restreint des mode`les de
diffusion de surface, il est difficile d’e´tudier les variations de l’e´cho de surface des bandes S, Ku
et Ka avec un meˆme mode`le de surface. Connaissant approximativement les autres proprie´te´s du
manteau neigeux, l’e´cho de volume est relativement bien mode´lise´. On choisit de n’explorer que
la sensibilite´ de l’e´cho de volume des bandes S, Ku et Ka en fonction de la densite´ de surface de
la neige, la tempe´rature effective de la neige et la taille des grains de neige.
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Figure 3.7 – (a) Effets de la densite´ de surface, (b) de la tempe´rature de la neige et (c ) de la longueur
de corre´lation des grains de neige sur l’e´cho de volume pour les bandes S (bleu), Ku (noir) et Ka (rouge).
Les simulations (Fig. 3.7) montrent qu’en ge´ne´ral les variations de l’e´cho de volume en fonction
des proprie´te´s du manteau neigeux sont plus importantes dans les hautes fre´quences (bande Ka)
que dans les basses fre´quences (bande S). Les variations de l’e´cho de volume augmentent avec
la densite´ dans les trois bandes et diminuent avec l’augmentation de la tempe´rature et de la
taille des grains de neige. On remarque aussi que les variations de l’e´cho de volume sont plus
importantes avec la tempe´rature qu’avec la densite´ et la taille des grains de neige. La diminution
de l’e´cho de volume avec la tempe´rature et la taille des grains de neige peut s’expliquer par
l’augmentation de l’extinction du milieu en fonction de ces parame`tres. Ainsi, l’augmentation de
l’e´cho de volume avec la fre´quence et la densite´ s’explique par l’augmentation de la diffusion du
milieu en fonction de ces parame`tres.
3.3.3 Cycle saisonnier de l’e´cho de volume
Les variations temporelles de l’e´le´vation de la surface et du coefficient de re´trodiffusion de la
bande Ku sont anti-corre´le´es dans les re´gions de pic de re´trodiffusion en hiver et corre´le´es dans
les re´gions de pic de re´trodiffusion en e´te´ (voir Fig. 2.6). L’anti-corre´lation entre les variations
de l’e´le´vation de la surface et le coefficient de re´trodiffusion s’explique par un important signal
e´manant de la subsurface du manteau neigeux (Armitage et al., 2014). Ce re´sultat sugge`re donc
que l’e´cho de volume est plus important en hiver. Les principales proprie´te´s connues du manteau
neigeux qui affectent l’e´cho de volume sont la densite´, la tempe´rature et la taille des grains. Pour
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expliquer le cycle saisonnier de l’e´cho de volume, le cycle de densite´ peut eˆtre d’ors et de´ja` e´carte´
pour la raison qu’elle cre´e une augmentation des e´chos de surface (environ 2 dB pour des densite´s
variant de 350 a` 450 kg m–3) et de volume (comme le montre les simulations de la figure 3.7a)
quelque soit la fre´quence radar, il ne reste donc que les cycles de tempe´rature et de taille de grains.
Les simulations de la figure 3.7 (b et c) montrent que la tempe´rature et la taille des grains de
neige ont une grande influence sur l’e´cho de volume des bandes Ka et Ku. Comme la tempe´rature
controˆle le me´tamorphisme des grains de neige et la profondeur de pe´ne´tration de l’onde radar,
les variations de l’e´cho de volume seraient principalement controˆle´es par la tempe´rature de la
neige. Le de´phasage temporel d’environ 40 jours (Fig. 3.4) entre le pic de re´trodiffusion de la
bande Ka et le pic de re´trodiffusion en hiver de la bande Ku corrobore cette hypothe`se. Ce
de´phasage est lie´ au temps de propagation de l’onde de tempe´rature vers l’inte´rieur du manteau
neigeux, re´sultat de la diffe´rence de pe´ne´tration de la bande Ku (environ 10 m) et de la bande
Ka (infe´rieur a` 1 m).
3.3.4 Cycle saisonnier du coefficient de re´trodiffusion de la bande S
Les simulations montrent que les variations de l’e´cho de volume ne peuvent pas expliquer les
variations saisonnie`res du coefficient de re´trodiffusion observe´es dans la bande S, et ce pour deux
raisons principales :
i) Une augmentation de la densite´ de surface cre´e une augmentation de l’e´cho de volume dans
les trois fre´quences (Fig. 3.7a), ce qui ne peut pas expliquer les diffe´rents pics de re´trodiffusion
observe´s dans les trois bandes sur la calotte polaire Antarctique (Fig. 3.4).
ii) L’e´cho de volume de la bande S n’est pas sensible aux variations de la tempe´rature et de la
taille de grains de neige. Mais les e´chos de volume des bandes Ku et Ka sont affecte´s par ces
parame`tres.
Comme le coefficient de re´trodiffusion est la somme des e´chos de surface et de volume et que les
variations de l’e´cho de volume sont quasi constantes dans la bande S, les variations du coefficient
de re´trodiffusion de la bande S ne peuvent donc eˆtre explique´es que par les variations de l’e´cho de
surface. Ce qui implique que la densite´ et/ou la rugosite´ de surface sont les proprie´te´s du manteau
neigeux qui dominent le cycle saisonnier du coefficient de re´trodiffusion de la bande S. Les effets
de la densite´ et la rugosite´ de surface se doivent donc d’eˆtre maximums en e´te´, c’est-a`-dire
densite´ maximale ou rugosite´ minimale et vice versa, pour expliquer les dates du maximum du
coefficient de re´trodiffusion observe´es dans la bande S. Une augmentation de la densite´ cre´e
une augmentation simultane´e des e´chos de surface et de volume dans les trois fre´quences, ce
constat exclut l’ide´e que le cycle de densite´ seul explique les diffe´rents cycles du coefficient de
re´trodiffusion observe´s. Il est donc probable que les variations du coefficient de re´trodiffusion de
la bande S, principalement domine´es par l’e´cho de surface, proviennent du cycle saisonnier de la
rugosite´ de surface de la neige. Dans la bande S, la surface apparaˆıtrait donc relativement moins
rugueuse en e´te´ et plus rugueuse en hiver suite a` l’acce´le´ration de la vitesse du vent dans les zones
d’accumulation de neige pendant cette pe´riode. Ne´anmoins, nous n’avons pas de preuve claire et
cohe´rente d’une saisonnalite´ ge´ne´ralise´e de la rugosite´ de surface pour valider cette information.
Aussi, dans cette e´tude il est difficile d’affirmer qu’il n’y a pas l’effet de la densite´ dans le cycle
saisonnier de l’e´cho de surface de la bande S pour les raisons suivantes :
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a) la relation entre la rugosite´ et la densite´ de la neige de surface est complexe car les deux
variables sont interde´pendantes. Plus la surface de la neige est dense, plus l’effet de la rugosite´ de
surface est important sur le signal de re´trodiffusion. Cette amplification est lie´e a` l’augmentation
de la discontinuite´ die´lectrique effective avec la densite´ (Fung, 1994).
b) les proprie´te´s de la neige de surface e´voluent rapidement avec les processus du vent.
c) la rugosite´ de surface de la neige est un parame`tre encore mal connu, en particulier sa
variabilite´ saisonnie`re.
3.3.5 Cycle saisonnier du coefficient de re´trodiffusion de la bande Ka
A l’e´chelle de l’Antarctique, le pic de re´trodiffusion est en e´te´ dans la bande S tandis qu’il est
en hiver dans la bande Ka. Comme les variations du coefficient de re´trodiffusion de la bande
S sont domine´es par l’e´cho de surface qui lui meˆme est controˆle´ par la densite´ et la rugosite´
de surface, on estime que les variations saisonnie`res du coefficient de re´trodiffusion observe´es
dans la bande Ka sont domine´es par l’e´cho de volume. Ce qui explique les maxima du coefficient
de re´trodiffusion observe´s en hiver dans la bande Ka. Le cycle de tempe´rature est le meilleur
candidat pour expliquer les variations saisonnie`res du coefficient de re´trodiffusion observe´es dans
la bande Ka en Antarctique.
3.3.6 Cycle saisonnier du coefficient de re´trodiffusion de la bande Ku
La distribution spatiale du coefficient de re´trodiffusion de la bande Ku montrent deux pics
de re´trodiffusion oppose´s a` l’e´chelle de l’Antarctique, un pic de re´trodiffusion en e´te´ comme la
bande S et un pic de re´trodiffusion en hiver comme la bande Ka. La longueur d’onde de la bande
Ku e´tant comprise entre celles des bandes S et Ka, sugge`re que le signal de re´trodiffusion serait
sensible aux meˆmes parame`tres que la bande Ka dans certaines re´gions et aux meˆmes parame`tres
que la bande S dans les autres re´gions. Ainsi, les variations du coefficient re´trodiffusion de la
bande Ku seraient domine´es par les variations de l’e´cho de volume, notamment la tempe´rature
dans les re´gions de pics de re´trodiffusion en hiver et par les variations de l’e´cho de surface
(densite´ et rugosite´ de surface) dans les re´gions de pics de re´trodiffusion en e´te´. Pour valider cette
hypothe`se nous avons utilise´ des donne´es externes afin de comprendre et de´terminer les processus
de ce comportement contraste´ du signal du coefficient de re´trodiffusion de la bande Ku.
Tout d’abord, en superposant la de´limitation entre les re´gions de pics de re´trodiffusion en e´te´ et
en hiver de la bande Ku sur une carte mosa¨ıque Radarsat (Fig. 3.8a), on remarque que les re´gions
de pics de re´trodiffusion en hiver co¨ıncident avec les re´gions de fortes aspe´rite´s et ondulations de
surfaces, ou` des me´gadunes (Frezzotti et al., 2002) et des surfaces polies et vitre´es ou “wind-glazed
surfaces” (Scambos et al., 2012) ont e´te´ observe´es. Les autres re´gions (inte´rieur des contours)
correspondant aux re´gions de pics de re´trodiffusion en e´te´ ne pre´sentent ni de me´gadunes ni de
surfaces polies et vitre´es. En effet, les re´gions de me´gadunes se caracte´risent ge´ne´ralement par
une pente re´gionale plus forte que la moyenne et la pre´sence de vents catabatiques persistants
(Frezzotti et al., 2002). Les surfaces polies et vitre´es ont e´te´ forme´es par des vents catabatiques
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persistants dans les re´gions de me´gadunes (Scambos et al., 2012). Il s’ensuit donc qu’il existe un
lien entre le vent et le coefficient de re´trodiffusion. Pour ce faire, nous avons extrait les donne´es
de re´analyse ERA-Interim de vitesse de vent fournies par le Centre europe´en pour les pre´visions
me´te´orologiques a` moyen terme (ECMWF) sur la pe´riode de 2002 a` 2010, correspondant a` celle
du fonctionnement du capteur de la bande Ku. Comme pour les coefficients de re´trodiffusion,
on a ajuste´ une fonction sinuso¨ıdale sur les se´ries temporelles pour de´terminer l’amplitude et la
phase du signal saisonnier.
(a) (b)
Figure 3.8 – Carte Radarsat avec de´limitation des re´gions des diffe´rents pics de re´trodiffusion de la bande
Ku (a` gauche) et re´partition spatiale des re´gions de “wind-glazed surfaces” tire´e de Scambos et al. (2012)(a`
droite) .
L’inspection visuelle de la distribution spatiale de l’amplitude saisonnie`re de la vitesse du
vent (Fig. 3.9) montre une forte cohe´rence spatiale avec celle du pic de re´trodiffusion de la
bande Ku (Fig. 3.5b). On remarque que l’amplitude saisonnie`re de la vitesse du vent est plus
forte dans les re´gions de pics de re´trodiffusion en hiver (1.7 ± 0.4 ms–1) que dans les re´gions
de pics de re´trodiffusion en e´te´ (1.0 ± 0.3 ms–1) de la bande Ku. Il est donc e´vident que la
vitesse du vent joue un roˆle important dans la re´partition spatiale du pic de re´trodiffusion de la
bande Ku. Bien que les effets du vent sur le manteau neigeux soient nombreux et complexes, on
propose un me´canisme probable du vent qui expliquerait le comportement contraste´ du signal de
re´trodiffusion de la bande Ku observe´ en Antarctique.
En ge´ne´ral, les processus du vent de´finissent les proprie´te´s de la neige de surface car ils
controˆlent la redistribution de la neige a` la surface du manteau. Les vents forts et persistants
renforcent et acce´le`rent l’e´rosion et le transport de la neige. La neige pre´cipite´e ou de´pose´e
par le vent, qui pourrait temporairement s’accumuler, est ainsi comple`tement balaye´e dans les
re´gions de vents persistants laissant place a` une surface totalement polie et vitre´e (Lenaerts
et al. (2012); Scambos et al. (2012)). Ces re´gions de vents forts et persistants ne connaissent
presque plus d’accumulation de neige, ce qui se traduit par un cycle annuel de l’e´le´vation de la
surface quasi nul. Ceci explique pourquoi dans les re´gions de me´gadunes ou` existent des vents
forts et persistants, les variations saisonnie`res du coefficient de re´trodiffusion de la bande Ku sont
domine´es par celles de l’e´cho de volume. Toutefois, il faut garder a` l’esprit que l’e´cho de surface
n’est pas ne´gligeable et doit eˆtre pris en compte dans le signal total. Par exemple, la pre´sence des
surfaces polies et vitre´es dans les re´gions de me´gadunes peut cre´er un important e´cho de surface
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et comme ces surfaces polies sont permanentes (pas d’accumulation de neige toute l’anne´e), il ne
peut tout simplement pas de´crire un cycle saisonnier.
Figure 3.9 – Distribution spatiale de l’amplitude saisonnie`re de la vitesse du vent. Les donne´es sont
extraites des re´analyses ERA-Interim fournies par ECMWF sur une grille de 25 km × 25 km. Les de´li-
mitations entre les re´gions de pic de re´trodiffusion en e´te´ et en hiver sont repre´sente´es par les contours
noirs.
3.3.7 Distribution spatiale des amplitudes saisonnie`res du coefficient de re´-
trodiffusion en fonction de la tempe´rature
Dans cette section, on simule les amplitudes saisonnie`res de l’e´cho de volume en fonction de la
tempe´rature de la neige a` l’e´chelle du continent Antarctique. La densite´ et la taille de grains de
neige sont suppose´es constantes et respectivement e´gales a` 350 kg m–3 et 0.3 mm. Pour le profil
de tempe´rature de la neige, on a conside´re´ les caracte´ristiques saisonnie`res de la tempe´rature de
l’air issues des re´analyses ERA-Inte´rim sur la pe´riode de 2002 a` 2016. La figure 3.10 montre les
distributions spatiales des amplitudes saisonnie`res et de les moyennes de la tempe´rature de l’air.
Les amplitudes saisonnie`res varient entre 5 et 18 K et sont plus fortes sur le plateau Antarctique
tandis que les moyennes sont les plus faibles sur le plateau Antarctique et fortes vers les re´gions
coˆtie`res.
Les simulations de la figure 3.11 montrent une distribution spatiale similaire des amplitudes
saisonnie`res de l’e´cho de volume dans les trois bandes S, Ku et Ka. Les amplitudes sont relativement
plus fortes sur les plate-formes et dans quelques re´gions coˆtie`res. Sur la calotte Antarctique,
les amplitudes saisonnie`res de l’e´cho de volume en fonction de la tempe´rature varient de 0.2 et
0.45 dB dans la bande Ka, de 0.03 et 0.11 dB dans la bande Ku et de 0.004 a` 0.02 dB dans la
bande S. La contribution de la tempe´rature dans l’e´cho de volume repre´sente environ 25 % de
l’amplitude saisonnie`re du coefficient de re´trodiffusion observe´ dans la bande Ka. L’influence de
la tempe´rature est donc plus significative dans la bande Ka que la bande Ku et ne´gligeable dans
la bande S.
Les faibles amplitudes saisonnie`res de l’e´cho de volume observe´es a` l’inte´rieur du continent,
notamment les zones ou` les tempe´ratures moyennes sont les plus faibles et les amplitudes de
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Figure 3.10 – Distributions spatiales des amplitudes saisonnie`res (gauche) et des moyennes de la
tempe´rature de l’air a` 2 m (droite). Les donne´es sont extraites des re´analyses ERA-Interim fournies par
ECMWF sur une grille de 25 km × 25 km.
tempe´ratures les plus e´leve´es sont le re´sultat d’une diminution de diffusion de volume. En effet, a`
taille de grains et densite´ constantes, l’accroissement de la taille des grains par me´tamorphisme est
plus important dans les zones de fortes amplitudes saisonnie`res de tempe´rature donc a` l’inte´rieur
du contient. Or, l’accroissement des grains augmente l’absorption du milieu diminuant ainsi la
contribution de volume (voir fig. 3.7c).
Figure 3.11 – Distribution spatiale des amplitudes saisonnie`res du coefficient de re´trodiffusion en fonction
de la tempe´rature dans les bandes S (a), Ku (b) et Ka (c). Les valeurs sont en dB
3.4 Tendances pluri-annuelles du coefficient de re´trodiffusion
des bandes S, Ku et Ka en Antarctique
Les mesures des bandes S et Ku acquises simultane´ment montrent des distributions spatiales
de tendance pluri-annuelle similaires malgre´ la diffe´rence de la taille de leurs se´ries temporelles.
Les tendances des bandes S et Ku semblent spatialement anti-corre´le´es avec celle de la bande Ka.
Toutefois, ces deux missions pre´sentent une meˆme tendance ne´gative dans la re´gion de Wilkes
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Land. La tendance pluri-annuelle du coefficient de re´trodiffusion est de ±0.5 dB/an dans les
bandes S et Ku tandis qu’elle est de ±1.5 dB/an dans la bande Ka. Les sources de cette diffe´rence,
environ un facteur de 3, entre les tendances d’AltiKa et ENVISAT seraient en partie lie´es aux
longueurs des se´ries temporelles et en partie lie´es a` une e´volution des forc¸ages me´te´orologiques.
La diffe´rence des tailles des se´ries temporelles disponibles (5 ans pour la bande S, 8 ans pour
la bande Ku et 3 ans pour la bande Ka) ajoute´e au de´phasage temporel d’environ 3 ans entre
les missions re´pe´titives d’ENVISAT et de SARAL/AltiKa ne favorisent donc pas une analyse
comparative objective des tendances pluri-annuelles des coefficient de re´trodiffusion des trois
bandes.
Figure 3.12 – Distribution spatiale de la tendance temporelle du coefficient de re´trodiffusion de la bande
S (a), de la bande Ku (b) et de la bande Ka (b). Les valeurs sont en dB/an.
3.5 Discussion
Les fortes corre´lations spatiales observe´es entre les coefficients de re´trodiffusion moyens des
bandes S et Ku (r = 0.84), des bandes S et Ka (r = 0.83) et des bandes Ku et Ka (r = 0.68)
ont une double signification. La premie`re est que les informations observe´es entre ces trois
fre´quences sont faiblement impacte´es par le de´phasage temporel entre les missions re´pe´titives
d’ENVISAT/RA-2 et SARAL/AltiKa et e´ventuellement par la taille des se´ries temporelles. Par
conse´quent, les variations des signaux du coefficient observe´es dans les trois fre´quences ne sont
pas des artefacts mais refle`tent une vraie dynamique lie´e aux proprie´te´s du manteau neigeux.
La deuxie`me signification est que la distribution spatiale du coefficient de re´trodiffusion moyen
semble montrer une faible de´pendance a` la fre´quence de l’onde radar. Ce qui sugge`re que cette
distribution spatiale est controˆle´e par des proprie´te´s du manteau neigeux qui affectent de la meˆme
fac¸on les signaux altime´triques des diffe´rentes bandes. Toutefois, il faut noter que cette hypothe`se
n’est pas tout a` fait triviale dans le sens ou` presque tous les parame`tres du manteau neigeux
sont lie´s. Par exemple, une variation de tempe´rature fait varier le taux du me´tamorphisme des
grains de neige, qui a` son tour va impacter les proprie´te´s die´lectriques du milieu. Les simulations
de la figure 3.7 montrent une augmentation de l’amplitude de l’e´cho de volume avec la densite´
dans les trois bandes. Aussi, la densite´ intervient dans l’e´cho de surface et son augmentation
amplifie l’e´cho de surface. Le signal total du coefficient de re´trodiffusion augmente donc avec la
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densite´ dans toutes les bandes. Par conse´quent, le coefficient de re´trodiffusion qu’il soit domine´
par l’e´cho de surface ou par l’e´cho de volume dans l’une ou l’autre bande, il sera toujours plus
fort dans les re´gions de densite´ moyenne e´leve´e. La densite´ moyenne du manteau neigeux est
donc un meilleur candidat pour expliquer la distribution spatiale du coefficient de re´trodiffusion
moyen observe´e dans les trois bandes. De ce fait, une augmentation de la densite´ moyenne du
milieu justifierait une tendance positive du coefficient de re´trodiffusion dans les trois bandes. Ceci
n’est apparemment pas le cas car les tendances des bandes Ku et Ka sont presque anti-corre´le´es.
Les tendances des coefficients de re´trodiffusion restent donc a` documenter.
La bande S montre de faibles amplitudes saisonnie`res du coefficient de re´trodiffusion dans les
re´gions de me´gadunes alors que la bande Ka montre de fortes amplitudes dans ces meˆme re´gions.
Ce re´sultat n’est pas en accord avec l’ide´e selon laquelle les surfaces rugueuses renvoient moins
de signal de surface dans la direction spe´culaire du satellite (Ulaby et al., 1982), limitant la
contribution de l’e´cho de surface d’une manie`re plus importante dans les hautes fre´quences que
dans les basses fre´quences (Lacroix et al., 2008a). On s’est donc rendu compte que la pre´sence
des surfaces vitre´es et polies dans les re´gions de me´gadunes, donc de deux e´chelles de rugosite´
de surface diffe´rentes dans la meˆme re´gion (l’une superpose´e sur l’autre), serait responsable des
fortes amplitudes du coefficient de re´trodiffusion observe´es dans la bande Ka, confirmant donc
que chaque fre´quence radar est sensible a` un e´chelle de rugosite´ de surface spe´cifique (Fung
(1994); Fung et al. (2010); Ulaby et al. (1982)). Une possible explication de ce comportement
serait la tre`s fine re´solution spatiale de la bande Ka par rapport a` celle de S, qui lui permettrait
de capter les processus de fines e´chelles.
Les re´sultats des analyses du coefficient de re´trodiffusion sont assez concluants car ils de´montrent
tout d’abord l’importance de la fre´quence radar dans le choix des proprie´te´s du manteau neigeux
a` e´tudier. Ainsi, la bande S serait propice pour e´tudier les variations saisonnie`res de la rugosite´
de surface d’une e´chelle e´quivalente a` 9.4 cm, c’est-a`-dire des sastruggi, qui selon Lacroix et al.
(2008a) est l’e´chelle de rugosite´ la plus influente dans les variations de l’e´cho de surface. La bande
Ka quant a` elle serait propice pour l’e´tude de la tempe´rature de la neige et la taille des grains de
neige.
3.6 Conclusion et Perspective
Dans ce chapitre nous avons montre´ que :
les distributions spatiales du coefficient de re´trodiffusion moyen des trois bandes sont corre´le´es,
ce qui indique qu’elles ont une partie importante du signal en commun et peuvent donc eˆtre
explique´es par une meˆme physique.
Le signal saisonnier du coefficient de re´trodiffusion de la bande S n’est pas sensible aux
variations de l’e´cho de volume mais a` priori a` la rugosite´ de surface.
Le signal saisonnier du coefficient de re´trodiffusion de la bande Ka est controˆle´ par l’e´cho de
volume notamment par le cycle de tempe´rature de la neige.
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Le signal saisonnier du coefficient de re´trodiffusion de la bande Ku en fonction de la rugosite´
de la surface suit le comportement du signal de la bande S ou de la bande Ka.
Les tendances temporelles sont peu exploitables a` cause de la dure´e et pe´riodes diffe´rentes
des deux missions. On remarque toutefois sur 8 ans des de´rives du coefficient de re´trodiffusion
supe´rieur a` 1 dB sur toute la se´rie.
La synergie des trois capteurs altime`tres S, Ku et Ka, sur une meˆme orbite re´pe´titive de
35 jours, permet d’ame´liorer notre connaissance des proprie´te´s de surface de la calotte polaire
Antarctique et fournit de nouvelles informations pour de´velopper dans le futur des algorithmes
plus robustes pour la correction des effets de la pe´ne´tration de l’onde radar afin d’ame´liorer
la pre´cision des bilans de volume des calottes polaires. Ces re´sultats ouvrent e´galement de
nouvelles perspectives vers l’e´tude de la rugosite´ de surface et ses variations en Antarctique. La
compre´hension des tendances temporelles du coefficient de re´trodiffusion serait un atout pour
une meilleure interpre´tation des tendances du bilan de volume de la calotte polaire Antarctique.
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4.1 Introduction
4.1 Introduction
Graˆce a` la mission SARAL/AltiKa, nous disposons pour la premie`re fois de donne´es alti-
me´triques et radiome´triques acquises simultane´ment dans la bande Ka (37 GHz). Ces jeux de
donne´es exceptionnels ont un double inte´reˆt pour la communaute´ scientifique, notamment celle
des glaciologues. Tout d’abord, ils permettent une comparaison directe des caracte´ristiques des
coefficients de re´trodiffusion avec celles des tempe´ratures de brillance a` la fre´quence de 37 GHz
(fre´quence moins sensible a` l’atmosphe`re par rapport a` la bande Ku (13.6 GHz)). L’inte´reˆt de cette
comparaison est que ces deux mesures sont bien ge´olocalise´es sur la meˆme sce`ne donc subissent les
meˆmes influences par conse´quent moins sensibles aux biais lie´s a` l’inter-comparaison de diffe´rentes
missions. Ensuite, ces jeux de donne´es sont une source importante de validation des mode`les
e´lectromagne´tiques micro-ondes sur la neige des calottes polaires. De plus, la synergie de ces
mesures inde´pendantes permettrait d’extraire probablement plus d’informations sur les proprie´te´s
de la neige en Antarctique. Dans ce chapitre, nous analyserons en premier les caracte´ristiques
saisonnie`res des tempe´ratures de brillance a` vise´e verticale et des tempe´ratures de brillances
de SSM/I a` angle d’incidence de 53.1° (notamment le rapport entre les polarisations verticale
et horizontale, note´ PR). On comparera ensuite ces caracte´ristiques a` celles du coefficient de
re´trodiffusion de la bande Ka dans le but d’interpre´ter les diffe´rentes signatures spatiales de ces
parame`tres sur la calotte Antarctique.
4.2 Calcul des caracte´ristiques saisonnie`res des tempe´ratures de
brillance
Pour de´terminer les amplitudes et phases saisonnie`res des tempe´ratures de brillance, on a
ajuste´ une fonction sinuso¨ıdale aux se´ries temporelles des tempe´ratures de brillance comme pour
les coefficients de re´trodiffusion dans la section 3.3.1. On extrait ainsi l’amplitude et la phase du
signal saisonnier en minimisant l’erreur quadratique moyenne entre les se´ries temporelles et la
fonction sinuso¨ıdale. Nous rappelons ici l’expression de cette fonction d’ajustement (Eq. 4.1) :
TB,i(t) = αi sin(2pi
t
T
) + βi cos(2pi
t
T
) + Ci (4.1)
avec Ai =
√
α2i + β
2
i et Φi = arctan(
βi
αi
) ; ou` Ai et Φi sont respectivement les amplitudes et les
phases du signal saisonnier de la tempe´rature de brillance de´duites a` partir des constantes αi et
βi calcule´es avec l’e´quation 4.1. T la pe´riode annuelle (e´gale a` 365 jours) et i le nombre de points
de mesure ou de pixel a` l’e´chelle du continent Antarctique. La longueur de la se´rie t est de 32
cycles (3 ans, une mesure tous les 35 jours) pour le radiome`tre a` bord de SARAL/AltiKa et de
1086 cycles (3 ans, une mesure tous les jours) pour le radiome`tre SSM/I.
4.3 Cas d’e´tude
De manie`re a` pouvoir comparer les variations temporelles des coefficients de re´trodiffusion
avec celles des tempe´ratures de brillance, nous allons choisir les sites de l’ANR (Agence Nationale
de la Recherche) ASUMA (Improving the Accuracy of the SUrface Mass balance of Antarctica)
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qui inclut une traverse scientifique pendant laquelle plusieurs donne´es de terrain des proprie´te´s
de la neige sont collectionne´es durant l’e´te´ austral de 2016-2017. Cette ANR ASUMA a pour
objectif d’ame´liorer le bilan de masse de surface de la calotte Antarctique graˆce a` des mesures
des proprie´te´s de la neige (densite´, taille de grains de neige, relief de la surface, tempe´rature
de la neige), des mesures me´te´orologiques (tempe´rature de l’air, vitesse et direction du vent,
accumulation de neige, etc...) et des forages de carottes de glace. Cette mission a e´te´ initie´e pour
suivre et estimer l’e´volution actuelle de l’accumulation de neige sur le continent Antarctique
afin de mieux quantifier son impact sur l’e´le´vation du niveau des mers. Elle constitue l’une des
premie`res campagnes de terrain a` s’inte´resser aux variabilite´s spatiales des proprie´te´s de la neige
des re´gions autres que le plateau Antarctique (inte´rieur du continent a` Doˆme C ou la mission
VANISH). Les sites de la traverse ASUMA sont situe´s a` 800 km du Cap Prud’homme dans la
partie Est de la calotte Antarctique, dans une zone de transition entre la coˆte et le plateau
Antarctique (Fig.4.1). Les coordonne´es et caracte´ristiques des sites ASUMA analyse´s dans cette
e´tude sont re´sume´es dans le tableau (4.1). Les travaux de cette the`se font partie de l’un des
volets de l’ANR ASUMA qui consiste a` relier les mesures et e´chantillons collecte´s sur le terrain
aux observations satellites (coefficients de re´trodiffusion et tempe´ratures de brillance). Il est
important de noter que les travaux pre´liminaires du chapitre 3 ont aide´ dans la se´lection des
diffe´rents sites de mesures du raid ASUMA, avec des sites situe´s dans les zones WP et d’autres
dans les zones SP afin de caracte´riser sur le terrain les diffe´rences lie´es aux proprie´te´s de surfaces
et subsurfaces du manteau neigeux.
Figure 4.1 – Localisation des diffe´rents sites du raid ASUMA [https ://asumablog.wordpress.com/asuma-
mots-simples/].
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Tableau 4.1 – Caracte´ristiques des sites ASUMA e´tudie´s, note´s STOP 0 a` STOP 5.
Stations latitude Longitude Altitude Densite´ Tempe´rature
(°) (°) (m) moyenne (kg m–3) moyenne (K)
Stop 0 - 69.6358 135.2810 2514.20 393.320 237.13
Stop 1 - 69.6347 136.2101 2444.07 336.611 235.98
Stop 2 - 69.9533 138.5533 2232.45 389.884 235.44
Stop 3 - 70.0592 141.1964 2502.09 417.112 236.89
Stop 4 - 69.7865 141.9750 2025.87 425.334 240.50
Stop 5 - 68.7496 137.4432 2331.80 370.968 240.29
4.4 Distribution spatio-temporelle des tempe´ratures de brillance
(TB) sur la calotte polaire Antarctique
Sur les calottes polaires, le radiome`tre mesure les radiations thermiques e´mises par le manteau
neigeux de´finies par la tempe´rature de brillance (TB). La tempe´rature de brillance, exprime´e en
Kelvin (K), peut eˆtre de´finie pour un manteau neigeux homoge`ne comme l’e´missivite´ multiplie´e
par la tempe´rature physique (Zwally, 1977). L’e´missivite´ de´pend des proprie´te´s de microstructure
du manteau neigeux. Dans le cas d’un manteau froid et sec, les proprie´te´s connues influenc¸ant
l’e´missivite´ sont la taille de grains de neige (Brucker et al. (2010); Chang et al. (1976); Zwally
(1977)), la densite´ de la neige (Grody, 2008), la tempe´rature de la neige (Surdyk, 2002b), la
stratification (c’est-a`-dire l’alternance de couches de neige les unes plus denses que les autres dans
le manteau neigeux, (Matzler et al., 1984; Stogryn, 1986)) et la rugosite´ de surface (Choudhury
et al. (1979); Fung and Chen (1981); Liang et al. (2009); Long and Drinkwater (2000); Remy
et al. (1992)).
Dans les sections qui suivent nous e´tudierons les caracte´ristiques spatiales comme temporelles
de la tempe´ratures de brillance a` vise´e verticale a` l’e´chelle de la calotte polaire Antarctique et les
comparerons avec les coefficients de re´trodiffusion e´tudie´s dans le chapitre 3. Le meˆme exercice
sera fait avec le ratio de polarisations verticale et horizontale des tempe´ratures de brillance du
radiome`tre de SSM/I. On conclura par une discussion des apports de la mission SARAL/AltiKa
dans l’e´tude du comportement des proprie´te´s de surface de la neige des re´gions polaires.
4.4.1 Le radiome`tre embarque´ sur SARAL
Dans cette section on traite des caracte´ristiques et variabilite´s saisonnie`res de la tempe´rature
de brillance (TB) de la bande Ka a` vise´e verticale a` bord de la mission SARAL/AltiKa.
4.4.1.1 Distribution spatiale de la moyenne de TB
La figure 4.2 montre la distribution spatiale de la tempe´rature de brillance moyenne´e sur la
pe´riode de mars 2013 a` mars 2016 soit 3 ans a` l’e´chelle du continent Antarctique. Globalement,
la tempe´rature de brillance moyenne diminue des re´gions coˆtie`res vers l’inte´rieur du continent.
On rencontre les plus fortes valeurs de TB (> 230 K) principalement dans la partie Ouest et sur
les bords du continent. TB atteint ses plus faibles valeurs (∼ 150 K) notamment a` l’inte´rieur des
52
Chapitre 4. Comple´mentarite´ des missions altime´trique SARAL/AltiKa et radiome´trique SSM/I
a` la fre´quence de 37 GHz
re´gions de Wilkes Land et au sud de Dronning Maud Land dans la partie Est et a` Mary Byrd
Land dans la partie Ouest de l’Antarctique. Cette carte montre une distribution spatiale similaire
a` celle de l’e´missivite´ moyenne calcule´e comme le rapport entre la tempe´rature de brillance
moyenne et la tempe´rature moyenne de l’air (Zwally, 1977). Les donne´es de tempe´rature de l’air
sont extraites des re´analyses ERA-Interim distribue´es par ECMWF sur la pe´riode de 2013 a` 2016.
L’e´missivite´ moyenne a` l’e´chelle de l’Antarctique varie entre 0.65 et 0.95 donc proche de celles
calcule´es par Brucker et al. (2010) sur la pe´riode de 1987 a` 2002. Le coefficient de corre´lation
spatial entre l’e´missivite´ moyenne et la tempe´rature de brillance moyenne est de 0.93 (fig. 4.2b).
Les faibles tempe´ratures de brillance observe´es dans les re´gions au sud de Dronning Maud Land
et a` l’inte´rieur de Wilkes Land sont lie´es d’une part a` la faible tempe´rature moyenne de l’air et
d’autre part a` la faible e´missivite´ moyenne du manteau dues a` la pre´sence de me´gadunes et de
surfaces vitre´es et polies dans ces re´gions (Fahnestock et al. (2000); Frezzotti et al. (2002)).
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Figure 4.2 – Re´partition spatiale de la tempe´rature de brillance moyenne en bande Ka a` vise´e verticale (a)
et le diagramme de dispersion de la tempe´rature de brillance moyenne par rapport a` l’e´missivite´ moyenne
(b).
4.4.1.2 Amplitude et date du maximum du signal saisonnier du TB
Les distributions spatiales de l’amplitude saisonnie`re et de la date du maximum du signal
saisonnier de TB sont repre´sente´es sur la figure 4.3. On remarque tout d’abord une forte variabilite´
saisonnie`re de TB dans les re´gions situe´es a` l’inte´rieur de Wilkes Land, au sud de Queen Maud
Land et dans la re´gion de Mary Byrd Land. Les amplitudes saisonnie`res de TB varient entre 3
et 15 K. On constate ensuite que la distribution spatiale de l’amplitude saisonnie`re de TB est
relativement anti-corre´le´e a` la moyenne de TB (Fig. 4.8a), le coefficient de corre´lation est de
-0.77. La distribution spatiale de la date du maximum du signal saisonnier de TB (Fig. 4.8b) est
uniforme sur tout le continent Antarctique. En effet, le signal saisonnier de la tempe´rature de
brillance atteint globalement son maximum entre les mois de janvier et fe´vrier, c’est-a`-dire en e´te´
austral entre les jours Juliens 1 et 50. Les re´gions de me´gadunes et de surfaces vitre´es et polies
sont associe´es a` de faibles moyennes et de fortes amplitudes saisonnie`res de TB. L’amplitude
saisonnie`re de la tempe´rature de l’air varie entre 5 et 18 K et est e´galement forte dans ces
re´gions (Figure 3.10a). Le coefficient de corre´lation spatiale entre les amplitudes saisonnie`res
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de TB et de la tempe´rature de l’air en excluant les re´gions de fontes est de 0.67 soit 44 % de la
variance explique´e. Ce re´sultat sugge`re que les variations saisonnie`res d’amplitudes de TB ne
sont pas uniquement lie´es a` celles de la tempe´rature mais aussi a` l’e´missivite´ du manteau dues
aux diffe´rentes proprie´te´s de la neige en fonction de la re´gion.
(a) (b)
Figure 4.3 – Re´partition spatiale des amplitudes saisonnie`res (a) et pics saisonniers de la tempe´rature de
brillance a` 37 GHz a` vise´e verticale (b).
4.4.1.3 Re´partition spatiale de la tendance de TB
(a) (b)
Figure 4.4 – Re´partition spatiale des tendances temporelles (a) de la tempe´rature de brillance a` 37 GHz a`
vise´e verticale et (b) de la tempe´rature de surface (donne´es de tempe´rature de l’air extraites des re´analyses
ERA-Interim distribue´es par ECMWF sur la pe´riode de 2013 a` 2016).
La distribution spatiale de la tendance temporelle du TB (Fig. 4.4) est quasiment uniforme a`
l’e´chelle de la calotte Antarctique. La tendance est positive et varie entre 0 et 3 K sur la pe´riode
de 2013 a` 2016. Il existe tout de meˆme des re´gions qui connaissent des tendances temporelles
ne´gatives de TB. E´tant donne´ que la tempe´rature montre une tendance positive sur l’ensemble
du continent (Fig. 4.4b), la tendance ne´gative peut donc s’expliquer par une diminution de
l’e´missivite´ dans ces re´gions. Ces re´gions sont situe´es dans des zones de transition entre les coˆtes
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et les plateaux Antarctique, notamment dans la partie nord de Queen Maud Land, une partie
de la pe´ninsule et dans les re´gions montagneuses. Une possible explication de la diminution
de l’e´missivite´, donc de TB, serait la formation ou la pre´sence de glace bleue pre`s des re´gions
montagneuses ou sur les glaciers e´missaires (voir Figure 3 de Hui et al. (2014)). Dans ces zones,
les vents persistants e´rodent la neige toute l’anne´e et se combinent a` la sublimation pour cre´er
des zones d’ablation nette : dite de glace bleue (Bintanja (1999); Winther et al. (2001)). La
glace bleue est caracte´rise´e par un albe´do relativement faible (0.55- 0.66)(Warren and Brandt,
2006) par rapport a` celle de la neige (0.8 a` 0.9) (Winther et al., 2001) et une densite´ entre 850
et 880 kg m–3 (Bintanja and Van Den Broeke (1995); Mellor and Swithinbank (1989); Weller
(1968)). En effet, la pre´sence de crouˆte de glace en surface diminue l’e´missivite´ du milieu (Surdyk
and Fily, 1995), ce qui justifie la tendance negative de TB.
La tendance positive de TB peut se traduire par une augmentation globale de la tempe´rature
moyenne du milieu (Fig. 4.4b). La tendance annuelle des TBs est domine´e par la tempe´rature
de surface (Sherjal and Fily (1994); Shuman et al. (1993)). Toutefois, l’e´volution positive de la
tempe´rature affecte positivement les proprie´te´s d’absorption du milieu et augmente l’e´missivite´ du
milieu (Surdyk, 2002b). Il est donc difficile de conclure sur lequel des parame`tres, la tempe´rature
ou l’e´missivite´, est pre´ponde´rant dans l’influence de la tendance de TB. Les fortes tendances
positives de TB observe´es sur les zones coˆtie`res sont la signature de la fonte lie´es aux tempe´ratures
chaudes de ces re´gions. La fonte diminue l’albe´do donc augmente l’absorption et par conse´quent
les e´missivite´s. Cet effet en s’additionnant a` celui de la tempe´rature expliqueraient les fortes
tendances positives de ces re´gions coˆtie`res.
4.4.1.4 Variations temporelles du TB et du coefficient de re´trodiffusion mesure´s
par les satellites sur les sites du raid ASUMA
La figure 4.5 montre les se´ries temporelles de TB et du coefficient de re´trodiffusion aux stops
0 a` 5. On constate tout d’abord que les se´ries temporelles des coefficients de re´trodiffusion et de
TB e´voluent diffe´remment selon les stops. Ces deux parame`tres sont corre´le´s aux stops 0, 1 et 5
tandis qu’ils sont anti-corre´le´s aux stops 2, 3 et 4. Il existe donc deux cate´gories de signaux. Aux
stops 0, 1 et 5 les coefficients de re´trodiffusion et les TB sont simultane´ment maximums en e´te´.
Alors qu’aux stops 2, 3 et 4 les coefficients de re´trodiffusion et les TB e´voluent en sens oppose´,
le coefficient de re´trodiffusion est maximum en hiver alors que la tempe´rature de brillance est
toujours maximum en e´te´. Il s’ave`re donc que c’est le signal du coefficient de re´trodiffusion qui
e´volue diffe´remment selon les stops (chapitre 3). Pour rappel, les stops 0,1 et 5 sont situe´s dans
la zone SP et les stops 2,3 et 4 dans les zones WP.
D’apre`s l’approximation de Kirchhoff sur la conservation du bilan d’e´nergie, l’e´mission d’une
surface peut eˆtre calcule´e comme 1 – Γ, ou` Γ repre´sente le coefficient de re´flectivite´ de la surface.
La re´flectivite´ d’une surface rugueuse est la somme des composantes cohe´rente (diffusion de la
surface dans la direction spe´culaire) et incohe´rente (diffusion de la surface dans tous les directions).
Cette approximation suppose donc qu’une augmentation de la re´flectivite´ de la surface causera
automatiquement une diminution de l’e´mission de la surface. Ainsi, le coefficient de re´trodiffusion
et l’e´missivite´ devraient e´voluer en sens oppose´. (Fung, 1994, page 157) a de´montre´, en mode´lisant
l’e´mission et la diffusion de la surface a` une meˆme fre´quence, en utilisant le mode`le de diffusion de
55
4.4 Distribution spatio-temporelle des tempe´ratures de brillance (TB) sur la calotte polaire
Antarctique
surface IEM (Integral Equation Model) que l’e´missivite´ et le coefficient de re´trodiffusion peuvent
e´voluer dans le meˆme sens si on tient compte de la composante incohe´rente, donc de la rugosite´
de surface. En effet, l’auteur utilise en entre´e du mode`le les meˆmes parame`tres de surface (densite´
et rugosite´ de surface) pour simuler les e´missions et les diffusions de la surface. Il trouve qu’au
proche nadir, l’e´missivite´ et le coefficient de re´trodiffusion augmentent simultane´ment avec la
rugosite´ de surface tandis qu’ils e´voluent en sens oppose´ avec la densite´ de surface. Ces re´sultats
permettent de lever un peu le voile sur les difficulte´s de comprendre les variations temporelles du
coefficient de re´trodiffusion et accentuent l’importance de la prise en compte des proprie´te´s de
rugosite´ de la surface dans les mode`les e´lectromagne´tiques.
Regardons a` pre´sent comment se comporte l’e´volution des se´ries temporelles de TB par rapport
aux coefficients de re´trodiffusion a` l’e´chelle globale de l’Antarctique. La distribution spatiale des
coefficients de corre´lation de l’e´volution temporelle des re´sidus de TB et du coefficient de re´trodif-
fusion montre une de´limitation ge´ographique marque´e entre les coefficients de corre´lation ne´gatifs
et positifs (Fig. 4.6). Cette de´limitation ge´ographique montre une forte cohe´rence avec celles des
pics de re´trodiffusion saisonniers de la bande Ku et de l’amplitude saisonnie`re du coefficient de
re´trodiffusion de la bande Ka du chapitre 3. A tempe´rature de surface e´quivalente, l’augmentation
de l’e´missivite´ du milieu augmenterait syste´matiquement la tempe´rature de brillance. E´tant donne´
que les mesures radiome´triques et altime´triques sont acquises simultane´ment, ces deux mesures
subissent les meˆmes effets de la tempe´rature de surface, par conse´quent on peut conside´rer que
les variations temporelles des re´sidus de TB et du coefficient de re´trodiffusion observe´es sont lie´es
a` celles des proprie´te´s du manteau neigeux.
Les se´ries temporelles des tempe´ratures de brillances et des coefficients de re´trodiffusion sont
anti-corre´le´es dans les re´gions de vents forts et persistants, de me´gadunes et de surfaces vitre´es
et polies, et corre´le´es dans le reste du continent. Les re´sultats de la comparaison sugge`rent que le
comportement du signal saisonnier du coefficient de re´trodiffusion dans la bande Ka serait duˆ
a` la diffusion de volume dans les re´gions de me´gadunes et de surfaces vitre´es. A contrario, le
comportement du signal saisonnier du coefficient de re´trodiffusion serait influence´ par la rugosite´
de surface (Fung, 1994) sur le plateau Antarctique.
4.4.2 Le radiome`tre SSM/I a` 37 GHz
Contrairement au radiome`tre a` vise´e verticale de SARAL/Altika, le radiome`tre SSM/I
fonctionne a` un angle d’incidence de 53.1° et dans les polarisations verticale et horizontale. A
53.1°, l’angle d’incidence est proche de l’angle de Brewster, de´fini comme l’angle ou` le coefficient de
re´flexion de surface de la polarisation verticale est nulle. Ne´anmoins, le coefficient de re´flexion dans
la polarisation horizontale est quant a` lui non nul. Les radiations thermiques e´mises par le milieu
sont donc inte´gralement transmises dans la polarisation verticale contrairement a` la polarisation
horizontale. Par conse´quent, les tempe´ratures de brillances de la polarisation verticale sont
ge´ne´ralement supe´rieures a` celles de la polarisation horizontale. Le rapport de polarisation, PR
(Polarisation Ratio) en anglais, est le rapport entre les tempe´ratures de brillance des polarisations
verticale et horizontale d’une fre´quence donne´e. PR est adimensionnel et supe´rieur a` 1.
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Figure 4.5 – Se´ries temporelles de la tempe´rature de brillance (rouge) et du coefficient de re´trodiffusion
de la bande Ka (bleu) sur les 6 stops se´lectionne´s du raid ASUMA.
Figure 4.6 – Distribution spatiale des coefficients de corre´lation de l’e´volution temporelle des re´sidus des
tempe´ratures de brillance par rapport aux re´sidus des coefficients de re´trodiffusion de la bande Ka.
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PR37 =
TB(V,37)
TB(H,37)
(4.2)
Proche de l’angle de Brewster, la tempe´rature de brillance de la polarisation verticale est
peu affecte´e par les re´flexions de surface et couches de stratification (Surdyk and Fily, 1995) par
rapport a` la polarisation horizontale. Fung and Chen (1981) ont montre´ que le PR a` 37 GHz
diminue avec la rugosite´ de surface. Ensuite, Shuman et al. (1993) et Champollion et al. (2013)
ont corre´le´, respectivement au centre du Groenland et a` Doˆme C en Antarctique, les variations
temporelles du PR a` 37 GHz avec l’e´volution de l’e´tat de surface de la neige, tel que la formation
du givre de surface. Les auteurs estiment que la formation du givre de surface diminue les
proprie´te´s die´lectriques de la surface par conse´quent diminue le PR. Par contre, la disparition
du givre de surface suite a` une nouvelle accumulation de neige ou cause´e par les processus du
vent (transport et e´rosion) lissent la surface de la neige causant une rapide augmentation du PR.
Les variations temporelles du PR sont essentiellement lie´es aux changements des coefficients de
re´flexion de surface.
4.4.2.1 Re´partition spatiale de la moyenne du ratio de polarisation (PR) a` 37 GHz
Figure 4.7 – Re´partition spatiale du PR moyen de la bande Ka sur la pe´riode de 2013 a` 2016.
La figure 4.7 montre la distribution spatiale du PR moyen. Il varie entre 1.05 et 1.25 et est
relativement plus e´leve´ sur les plateaux et re´gions peu pentues que dans les re´gions coˆtie`res et de
fortes pentes. Globalement, les plus fortes moyennes (∼ 1.25) du PR se trouvent dans la re´gion de
Dronning Maud Land a` l’est de l’Antarctique, dans la re´gion de Mary Byrd Land dans la partie
ouest Antarctique et dans quelques re´gions situe´es a` l’inte´rieur du continent (Terre d’Ade´lie et
une zone proche du Lac Vostok). Les plus basses moyennes (∼ 1.05) se trouvent a` Doˆme Siple a`
l’ouest du continent et a` Wilkes Land a` l’est du continent.
Les coefficients de corre´lation entre le PR moyen et les tempe´ratures de brillance moyennes
des polarisations verticales et horizontales sont respectivement de -0.48 et -0.66 soit environ 20 %
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et 43 % des variances explique´es du PR. Le parame`tre PR a donc plus de signal en commun avec
la polarisation horizontale que la polarisation verticale. Comme pour la tempe´rature de brillance
polarise´e horizontalement, PR serait principalement influence´ par les proprie´te´s de la neige de
surface telles que la rugosite´ de surface, la densite´ de la surface et les stratifications internes. Les
effets de la stratification interne sur le PR a` 37 GHz sont faibles en raison de la faible profondeur
de pe´ne´tration de l’onde radar, infe´rieure a` 1 m (Re´my et al., 2015), dans le manteau neigeux.
L’influence de la stratification sera ne´gligeable devant l’influence des deux autres parame`tres. Par
conse´quent, le PR a` 37 GHz peut eˆtre conside´re´ au premier ordre comme un proxy de rugosite´ et
densite´ de surface du manteau neigeux.
4.4.2.2 Amplitude et date du maximum du PR a` 37 GHz
Les caracte´ristiques saisonnie`res du PR ont e´te´ de´termine´es a` partir de l’e´quation 1 en
remplac¸ant TB par PR. Les distributions spatiales des amplitudes saisonnie`res et de la date
du maximum du signal sont repre´sente´es sur la figure 4.8. La distribution spatiale de la date
du maximum du signal saisonnier du PR est uniforme a` l’e´chelle du continent Antarctique. En
ge´ne´ral, le signal saisonnier du PR est maximum entre les jours Juliens 150 et 250, entre les
mois de juin a` septembre, donc en hiver austral. Toutefois, il existe quelques petites re´gions
(couleur magenta) ou` le signal du PR est maximum entre les jours Juliens 100 et 150 avant la
pe´riode hivernale. La distribution spatiale des amplitudes saisonnie`res du PR pre´sente aussi
une de´limitation ge´ographique tre`s marque´e entre les re´gions de fortes et faibles amplitudes
saisonnie`res. Les amplitudes saisonnie`res du PR varient entre 0 et 0.04. Une inspection visuelle
de la carte (contours noirs) montre que la de´limitation spatiale est cohe´rente avec celles observe´es
pour les coefficients de re´trodiffusion de la bande Ka du chapitre 3. Les faibles amplitudes
saisonnie`res du PR sont situe´es sur le plateau Antarctique et la partie ouest du continent tandis
que les fortes amplitudes (> 0.025) sont dans les re´gions de me´gadunes, de surface vitre´es et
polies. Ce re´sultat apporte de nouveaux indices inte´ressants pour l’analyse du signal altime´trique
sur la calotte Antarctique.
(a) (b)
Figure 4.8 – Re´partitions spatiales des amplitudes saisonnie`res (a) et pics saisonniers du PR (b, en
miniature l’histogramme de la date du maximum du signal saisonnier du PR)
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4.4.2.3 Re´partitions spatiales de la tendance du PR
La distribution spatiale des tendances temporelles du PR calcule´es sur la pe´riode 2013 a`
2016 est pre´sente´es sur la figure 4.9. On observe des tendances ne´gatives notamment dans les
zones coˆtie`res allant de Victoria Land jusqu’au Princess Elisabeth Land dans la partie Est du
continent, a` l’inte´rieur de Wilkes Land et a` Mary Byrd Land dans la partie ouest. Les tendances
positives couvrent les re´gions de Queen Maud Land jusqu’au Coats Land, une partie du Poˆle
Sud et l’inte´rieur de Victoria Land a` Princess Elisabeth Land.La tendance globale est de ± 0.03
sur la pe´riode des trois ans. La distribution spatiale des tendances du PR est complexe, elle
exhibe une alternance entre les re´gions de tendances ne´gatives et positives tant sur le plateau
Antarctique que dans les autres re´gions coˆtie`res. Comme les variations du signal du PR a` 37 GHz
sont essentiellement lie´es a` celles des proprie´te´s de proche surface du manteau neigeux, la tendance
de PR indique donc une e´volution des caracte´ristiques de l’e´tat de surface (densite´ et rugosite´ de
surface) de la neige sur la pe´riode de 2013 a` 2016. Une tendance positive serait donc synonyme
d’une augmentation de la densite´ ou une diminution de la rugosite´ de surface et inversement avec
une tendance ne´gative. A l’heure actuelle, il est difficile de dissocier les effets de la densite´ et de
la rugosite´ de surface donc de de´terminer avec certitude laquelle des deux proprie´te´s controˆle les
tendances du PR pour les raisons d’interde´pendances entre ces deux parame`tres e´nume´re´es dans
le chapitre 3.
Figure 4.9 – Re´partition spatiale des tendances temporelles du PR sur la pe´riode de 2013 a` 2016
4.4.2.4 Variations temporelles du PR et du coefficient de re´trodiffusion mesure´s
par les satellites sur le raid ASUMA
Sur la figure 4.10, on montre les e´volutions temporelles du coefficient de re´trodiffusion et du
PR observe´ sur les 6 sites du raid ASUMA. Les donne´es de coefficients de re´trodiffusion sont
les meˆmes que celles de la figure 4.5. Les se´ries temporelles du PR montrent des variations a`
trois e´chelles de temps diffe´rentes : journalie`res, saisonnie`res et inter-annuelles, qui sont lie´es aux
variations des proprie´te´s de re´flexion de la surface de la neige. Pour rappel, les se´ries temporelles
des coefficients de re´trodiffusion montrent des signaux saisonniers maximum en e´te´ aux stops 0,
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1 et 5 et maximum en hiver aux stops 2, 3 et 4 alors que les se´ries temporelles du PR ont un
signal saisonnier en moyenne maximum en hiver a` tous les stops. Aux stops 2, 3 et 4 on remarque
que les PR pre´sentent un cycle saisonnier bien de´fini contrairement aux stops 0, 1 et 5. Les
variations d’amplitude saisonnie`re du PR sont similaires et cohe´rentes avec celles du coefficient
de re´trodiffusion des stops 2, 3 et 4 alors qu’elles sont relativement faibles sur les autres stops. A
l’e´chelle de l’Antarctique, les variations temporelles des re´sidus du PR par rapport au coefficient
de re´trodiffusion montrent une distribution spatiale complexe et n’est visuellement pas similaire
a` celles de´ja` observe´es dans les autres sections. La similarite´ entre les variations saisonnie`res du
PR et du coefficient de re´trodiffusion aux stops 2, 3 et 4 semble indiquer que ces variables ont
un signal un commun. On s’inte´ressera donc aux variations d’amplitudes saisonnie`res du PR en
fonction des proprie´te´s de surface de la neige.
Figure 4.10 – Se´ries temporelles du coefficient de re´trodiffusion(bleu) de la fre´quence de 37 GHz et du
PR (rouge) mesure´s par les satellites sur les 6 stops se´lectionne´s du raid ASUMA.
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4.5 Interpre´tation des caracte´ristiques saisonnie`res du PR et du
coefficient de re´trodiffusion de la fre´quence 37 GHz
L’analyse des caracte´ristiques saisonnie`res de la tempe´rature de brillance a` vise´e verticale
(TB) et du ratio de polarisation PR montre des distributions spatiales similaires et cohe´rentes
avec celles du coefficient de re´trodiffusion de la fre´quence de 37 GHz du chapitre 3. Les re´sultats
de´montrent que les coefficients de re´trodiffusion et le PR de la de la fre´quence de 37 GHz ont des
signaux en commun, alors que les jeux de donne´es sont inde´pendants. La figure 4.11 re´capitule les
distributions spatiales de la moyenne, de l’amplitude saisonnie`re et de la tendance du coefficient
de re´trodiffusion et du ratio de polarisation PR de la fre´quence de 37 GHz. On remarque tout
d’abord qu’il y a une forte corre´lation spatiale entre les cartes des distributions spatiales des
moyennes, des amplitudes et des tendances annuelles. Ces corre´lations spatiales sont de 0.71
entre les moyennes (soit 50 % des variances explique´es), 0.55 entre les amplitudes (soit 30 % des
variances explique´es) et 0.77 entre les tendances (soit 60 % des variances explique´es). De meˆme,
a` l’e´chelle globale les signaux saisonniers du PR et du coefficient de re´trodiffusion atteignent
leurs maxima entre les jours Juliens 150 et 250, soit entre les mois de juin a` septembre donc en
hiver austral (Fig. 4.12). Le coefficient de re´trodiffusion de la fre´quence de 37 GHz est donc lie´
au parame`tre PR de la fre´quence de 37 GHz. Nous exploiterons donc la similarite´ entre ces deux
parame`tres pour comprendre les processus responsables des re´partitions spatiales observe´es dans
les observations satellites de la fre´quence de 37 GHz.
Figure 4.11 – Distributions spatiales des moyennes (gauche), des amplitudes saisonnie`res (centre) et des
tendances temporelles (droite) du coefficient de re´trodiffusion (en haut) et du PR (bas)
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Figure 4.12 – Histogrammes de la date du maximum des signaux saisonniers du PR (rouge) et du
coefficient de re´trodiffusion (bleu). Maximum entre les jours Juliens 150 et 250, soit entre les mois de Juin
a` Septembre.
4.5.1 Distribution spatiale des moyennes
Pre´ce´demment dans le chapitre 3, nous avons montre´ que la distribution spatiale des coef-
ficients de re´trodiffusion des bandes S, Ku et Ka ont environ 85 % du signal en commun. Ceci
indique que le coefficient de re´trodiffusion moyen dans les trois bandes peut eˆtre explique´ par les
meˆmes physiques. Par ailleurs, on observe une tre`s bonne corre´lation spatiale (r = 0.71) entre le
coefficient de re´trodiffusion moyen de la fre´quence de 37 GHz et le PR moyen. Pour interpre´ter la
distribution spatiale du PR moyen et des coefficients de re´trodiffusion, on se propose de mode´liser
le PR moyen d’une fac¸on simplifie´e.
Sur une surface plane, lorsque que la re´flexion de surface est spe´culaire le coefficient de
re´flexion de surface a` l’interface air-neige peut eˆtre calcule´ a` partir des e´quations du coefficient
de Fresnel. Sur la neige froide et se`che, le coefficient de Fresnel est fonction de la partie re´elle
de la constante die´lectrique effective de la neige, qui elle meˆme est uniquement de´pendant de la
densite´ de neige. Le coefficient de Fresnel est donc quasiment inde´pendant de la fre´quence radar.
Ce mode`le est simpliste car ne conside`re pas les effets de la stratification et de la rugosite´. Le PR
moyen peut eˆtre de´fini comme suit :
TB,p = εp × T (4.3)
Ou` εp est l’e´missivite´ et T la tempe´rature de la neige ; p (h, v) la polarisation verticale ou
horizontale. Comme l’e´missivite´ peut s’e´crire εp = 1 – Rp (Ulaby et al., 1982) alors,
PRmoyen =
εv
εh
=
1 – Rv
1 – Rh
(4.4)
A 53.1°, pour une densite´ moyenne de 350 kg m–3 : Rh = 0.067 et Rv = 0.00003 alors Rv  1
par conse´quent l’e´quation 4.4 devient :
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PRmoyen ∼= 1 + Rh (4.5)
avec
Rh = {
cosθ –
√
ε – sin2 θ
cosθ +
√
ε – sin2 θ
}2 (4.6)
Rh est le carre´ du coefficient de Fresnel dans la polarisation horizontale. Il est fonction de
l’angle d’incidence (θ) et de la constante die´lectrique de la neige (ε)
D’apre`s Tiuri et al. (1984) la constante die´lectrique peut s’exprimer en fonction de la densite´ de
la neige (ρ) comme suit :
ε = 1 + 1.7ρ + 0.7ρ2 (4.7)
Nous utiliserons ce mode`le simpliste (4.5) pour obtenir des ordres de grandeurs afin d’illustrer
le roˆle de la densite´ dans le signal moyen. Pour des densite´s de surface raisonnables variant de
250 a` 450 kg m–3, la constante die´lectrique de la neige varie de 1.47 a` 1.91, par conse´quent le
PR moyen varie de 1.04 a` 1.10. Cette variation du PR moyen simule´ ne repre´sente donc que
40 % des variations du PR moyen observe´. Pour rappel, le PR moyen observe´ a` l’e´chelle de
l’Antarctique varie entre 1.05 et 1.25. Ainsi, si l’on conside`re une densite´ moyenne de surface
de 917 kg m–3, celle de la glace, le PR moyen est de 1.24 soit 96 % des variations observe´es
du PR moyen. En ne´gligeant ainsi les effets de la stratification et de la rugosite´ de surface, il
faudrait donc une densite´ proche de celle de la glace (917 kg m–3) pour atteindre un PR moyen
de 1.24. Or, meˆme cette valeur pour une densite´ extreˆmement rare a` la surface de l’Antarctique
est infe´rieure aux observations. Une telle densite´ de surface n’est e´galement possible que quand la
surface est constitue´e de glace bleue ou bien connaˆıt re´gulie`rement des phe´nome`nes de fonte et de
regel. Or, les re´gions dans lesquelles les fortes moyennes de PR et de coefficients de re´trodiffusion
sont observe´es ne pre´sentent aucune de ces caracte´ristiques. Ceci de´montre clairement qu’il y a
d’autres sources de contributions et qu’un mode`le base´ uniquement sur la densite´ est insuffisant
pour expliquer le signal moyen du PR. Ces autres sources de contributions peuvent eˆtre celles des
diffusions de surface lie´es a` la rugosite´ et densite´ de surface et des diffusions de volume lie´es a` la
stratification du manteau neigeux. La contribution des diffusions de volume lie´es a` la stratification
du manteau neigeux semble la plus judicieuse dans le sens ou` si les strates qui contribuent au
signal sont proches de la surface (infe´rieur a` 1 m dans notre cas), elles affecteront de la meˆme
fac¸on toutes les fre´quences. Alors que quand il s’agit de la rugosite´ de surface, les impacts sur le
signal (notamment le coefficient de re´trodiffusion) seraient diffe´rents selon la fre´quence radar
(Ulaby et al., 1982). De plus, l’analyse des PR moyens des fre´quences 85 GHz et 19 GHz de SSM/I
sur la pe´riode 2013 a` 2016 re´ve`le des re´partitions spatiales similaires mais avec des valeurs de
PR moyens plus e´leve´es dans les basses fre´quences que les hautes fre´quences. Ceci se traduit
par une augmentation du signal avec la profondeur de pe´ne´tration, donc lie´ aux nombres de
strates dans le manteau neigeux (Surdyk and Fily (1993, 1995)). Les distributions spatiales des
coefficients de re´trodiffusion et du PR moyens seraient donc lie´es a` la distribution spatiales des
stratification dans le manteau neigeux. Les re´gions de Dronning Maud Land et Mary Byrd Land
seraient ainsi des re´gions fortement stratifie´es. Les raisons ou les me´canismes responsables d’une
telle re´partition de la stratification du manteau neigeux sur le continent Antarctique ne sont pas
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explore´es dans cette the`se, car on se concentre ici que sur les comportements saisonniers des
observations satellites.
4.5.2 Distribution spatiale des amplitudes saisonnie`res
Une fois encore pour interpre´ter la distribution spatiale des amplitudes saisonnie`res du
coefficient de re´trodiffusion et du PR a` 37 GHz, nous e´tudions la sensibilite´ du PR aux diffe´rentes
proprie´te´s du manteau neigeux telles que la densite´ de la neige, la taille des grains de la neige, la
tempe´rature de la neige et la stratification de la neige. Pour ce faire, nous utilisons le mode`le
e´lectromagne´tique de transfert radiatif DMRT-ML (Dense Media Radiatif Transfer Multi-Layered)
de´veloppe´ a` l’IGE (Picard et al., 2013). Avant de rentrer dans le vif du sujet des simulations,
nous introduisons tout d’abord un nouveau parame`tre, index de l’amplitude saisonnie`re du PR,
pour des raisons de simplicite´.
4.5.2.1 Simulations avec le mode`le DMRT-ML
DMRT-ML (Dense Media Radiatif Transfer Multi-Layered) est un mode`le nume´rique physique
de´veloppe´ a` l’IGE pour le calcul des radiations thermiques e´mises par le manteau neigeux (Picard
et al., 2013). Il est base´ sur la the´orie du transfert radiatif des milieux denses (Shih et al. (1997);
Tsang et al. (2000, 1985, 2007); West et al. (1993)) pour le calcul des coefficients de diffusion et
d’extinction du manteau neigeux. Dans cette the´orie, le manteau neigeux est conside´re´ comme un
empilement de plusieurs couches de neige homoge`nes horizontales. Les surfaces des couches sont
suppose´es planes donc non rugueuses. Le mode`le DMRT-ML simule la tempe´rature de brillance
(TB) a` des polarisations horizontales et verticales a` un angle d’incidence donne´. Il a e´te´ valide´
sur diverses re´gions couvertes de neige telles que les re´gions arctiques et antarctiques (Dupont
et al., 2012), les re´gions de couches de neige saisonnie`res (la neige saisonnie`re au Quebec) et
pe´rennes (la calotte polaire Antarctique) (Brucker et al. (2011, 2010); Roy et al. (2013)). Sur la
neige froide et se`che, quatre parame`tres principaux sont requis en entre´e du mode`le pour chaque
couche : e´paisseur de la couche (h), taille des grains de neige (Φg), densite´ de la neige (ρ) et
tempe´rature (T).
Le manteau neigeux en Antarctique est compose´ de plusieurs couches lie´es aux accumulations
successives de nouvelle neige et pre´sente souvent des changements rapides et discontinus de
la taille des grains de neige et de la densite´ sur la profondeur d’ou` proviennent les radiations
thermiques (Alley (1987, 1988)). Dans la bande Ka, les radiations thermiques e´mises e´manent
d’une profondeur entre 0.1 et 2 m pour les tailles de grains variant entre 1 et 0.2 mm (Macelloni
et al. (2007); Picard et al. (2009); Sherjal and Fily (1994); Surdyk (2002a)). Nous conside´rons,
pour des simulations plus re´alistes, un manteau neigeux ide´alise´ et he´te´roge`ne en utilisant les
profils verticaux des proprie´te´s de neige de´finis dans Adodo et al. (2018) (voir annexe A). Le
profil vertical de la taille de grains de neige est de´termine´ a` partir de la tempe´rature de la
neige dont la diffusivite´ thermique de´pend de la densite´ moyenne du milieu. En somme, la
densite´, la tempe´rature et la taille des grains de neige varient simultane´ment avec la profondeur.
Pour le calcul des caracte´ristiques saisonnie`res nous avons fait l’hypothe`se d’un profil sinuso¨ıdal
de tempe´rature de surface sur une anne´e, un profil de densite´ de surface avec des amplitudes
saisonnie`res diffe´rentes et un profil de taille de grains de neige de surface constant.
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Index de l’amplitude saisonnie`re du PR
Afin de simplifier les calculs de l’amplitude saisonnie`res du PR simule´ a` 37 GHz, nous
introduisons un indice qui est directement lie´ a` l’amplitude saisonnie`re et pre´sente l’avantage
d’eˆtre directement calculable et beaucoup plus repre´sentatif des variations saisonnie`res du PR
que par l’ajustement avec une fonction sinuso¨ıde. Cet indice sera note´ PRAI (Polarisation Ratio
Amplitude Index) et de´fini comme suit :
PRAI = mPR –
mTB,v
mTB,h
(4.8)
ou` la lettre m indique la moyenne des variables sur la pe´riode d’observation, 2013 a` 2016
pour la fre´quence de 37 GHz dans notre cas.
Figure 4.13 – Distributions spatiales des amplitudes saisonnie`res PR (gauche), du PRAI (centre) et le
diagramme de dispersion des amplitudes saisonnie`res du PR par rapport au PRAI (droite).
La figure 4.13 montre les distributions spatiales des amplitudes saisonnie`res du PR et du
parame`tre PRAI. On note une forte cohe´rence spatiale entre ces deux variables. Le coefficient
de corre´lation est de 0.93. Une comparaison visuelle de la carte du PRAI avec celle des erreurs
quadratiques moyennes (RMSE, Fig. 4.14) de l’ajustement des se´ries temporelles avec le mode`le
de l’e´quation 4.1 montre de fortes valeurs du RMSE dans les re´gions de Mary Byrd Land ce qui
est indicatif d’une moyenne efficacite´ de l’ajustement. Or, le parame`tre PRAI capture plutoˆt bien
cette variabilite´ dans cette re´gion. Ainsi la simulation du PRAI donne une estimation re´aliste
des variations d’amplitudes saisonnie`res observe´es. Dans les sections qui suivent, on simulera la
sensibilite´ du parame`tre PRAI aux proprie´te´s du manteaux neigeux avec le mode`le DMRT-ML.
Effets de la stratification
Pour simuler les effets de la stratification sur l’e´volution de l’amplitude saisonnie`re du PR
a` 37 GHz en fonction de l’amplitude saisonnie`re de la densite´, on fait varier les amplitudes
saisonnie`res de la densite´ entre 0 a` 150 kg m–3 sachant que la valeur raisonnable est infe´rieure a`
60 kg m–3 pour des densite´s moyennes de 350 et 450 kg m–3. La taille des grains est e´gale a` 0.3 mm
avec une tempe´rature moyenne de 250 K et d’amplitude saisonnie`re de 20 K. Les simulations sont
re´alise´es pour deux cas :la premie`re pour un manteau d’e´paisseur 2.5 m constitue´ de 10 couches
de 0.25 m d’e´paisseur, la seconde pour un manteau d’e´paisseur 2.5 m constitue´ de 50 couches de
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Figure 4.14 – Distributions spatiales des erreurs quadratiques moyennes de l’ajustement des se´ries
temporelles du PR avec l’e´quation 4.1.
0.05 m d’e´paisseur.
Les simulations de la figure 4.15, montrent que le nombre de strates dans le manteau neigeux
contribue a` diminuer le´ge`rement les variations du PRAI et ceci quelque soit la densite´ moyenne.
Globalement, PRAI augmente avec les amplitudes saisonnie`res de la densite´. Cependant, pour
des amplitudes saisonnie`res de densite´ de 60 kg m–3 le PRAI simule´ est infe´rieur a` 0.5× 10–3, ce
qui est tre`s infe´rieur devant les valeurs du PRAI observe´ qui s’e´tendent de 0 a` 3× 10–3.
Figure 4.15 – Evolution du PRAI en fonction des amplitudes saisonnie`res de la densite´ de surface pour
des densite´s moyennes de 350 et 450 kg m–3 et diffe´rents nombres de strates 10 et 50.
Effets de la taille des grains de neige
Les simulations sont ici re´alise´es avec un profil constant de taille de grains de neige de surface
de 0.3 et 0.5 mm. Globalement, les variations du PRAI simule´es sont tre`s infe´rieures a` celles
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observe´es (Fig. 4.16). Les simulations indiquent que lorsque le manteau est constitue´ de tailles
de grain larges, les valeurs du parame`tre PRAI diminuent et deviennent ne´gatives avec les
fortes amplitudes saisonnie`res de la densite´ de surface. Ceci est la conse´quence de la diffusion
de Rayleigh, qui augmente avec la taille des grains re´duisant les radiations thermiques e´mises
de sortir du manteau neigeux. On constate que dans les deux cas de simulations (nombre de
strate et taille de grain), les valeurs du PRAI augmentent avec l’amplitude saisonnie`re de la
densite´ et diminuent avec les grains de taille larges. Plus cette amplitude est grande plus la
valeur simule´e est e´leve´e. Ne´anmoins dans le cas des amplitudes saisonnie`res de densite´ de surface
raisonnables (environ 60 kg m–3) les valeurs du PRAI simule´es n’exce`dent pas 0.5× 10–3, alors
que les valeurs maximales du PRAI observe´es sont autour de 2 × 10–3. Ce qui montrent que
la densite´ de surface et les tailles de grains ne peuvent pas expliquer toutes les variations du PRAI.
Figure 4.16 – Evolution du PRAI en fonction des amplitudes saisonnie`res de la densite´ de surface pour
des densite´s moyennes de 350 et 450 kg m–3 et diffe´rentes tailles des grains de neige 0.3 et 0.5 mm
Effets de la tempe´rature de la neige
Les simulations sont re´alise´es pour des profils sinuso¨ıdaux de tempe´rature de surface moyenne
de 230 et 250 K avec des amplitudes saisonnie`res de 20 K. Les simulations de la figure 4.17 montrent
que les amplitudes du PRAI sont plus importantes pour les basses tempe´rature moyennes que
pour les hautes tempe´ratures toutefois le niveau moyen du PRAI simule´ est toujours tre`s infe´rieur
a` celui observe´. Les fortes valeurs du PRAI dans les basses tempe´ratures peuvent s’expliquer
par une importante contribution du volume lie´e a` une forte pe´ne´tration de l’onde dans la neige
plus froide. De plus, lorsque de la tempe´rature moyenne est e´leve´e , elle entraˆıne une acce´le´ration
du me´tamorphisme des grains de neige, produit des grains de taille larges et diminue ainsi le
PRAI. Parce que plus la taille des grains augmente plus le PRAI est faible et ne´gatif (Fig. 4.17).
Les amplitudes ni les moyennes de la tempe´rature de surface ne peuvent pas expliquer toutes les
variations spatiales du PRAI observe´es.
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Figure 4.17 – Evolution du PRAI en fonction des amplitudes saisonnie`res de la densite´ de surface pour
des densite´s moyennes de 350 et 450 kg m–3 et diffe´rentes moyennes de tempe´rature de surface 230 et
250 K.
En somme, les simulations de´montrent que les variations d’amplitudes saisonnie`res ou
moyennes de la densite´, de la tempe´rature, tailles des grains et de la stratification ne peuvent
pas a` elles seules explique´es les variations du PRAI observe´es et par conse´quent il existerait donc
d’autres sources de contributions.
Anthony Lemoine, dans le cadre de son stage M2 a` l’IGE a simule´ les tempe´ratures de
brillance aux diffe´rents stops du raid ANR-ASUMA (notamment aux stops 0 a` 5) en utilisant
en entre´e du mode`le SMRT (Snow Microwave Radiative Transfert model) (Picard et al., 2017),
meˆme configuration que DMRT-ML, les diffe´rents profils verticaux de tempe´rature de la neige,
de densite´ et de taille de grains collecte´s dans les puits de forages pendant l’e´te´ 2016-2017 (Fig.
4.18). Il a montre´ que les tempe´ratures de brillance simule´es avec les mesures de terrain sont
toujours infe´rieures a` celles observe´es par le capteur SSM/I a` 37 GHz et que les biais entre les
observations et les simulations sont plus importants dans les polarisations horizontales que dans
les polarisations verticales, ce qui sugge`re que la tempe´rature de brillance de la polarisation
horizontale est moyennement bien mode´lise´e en supposant que les variations du coefficient de
re´flexion de surfaces sont uniquement lie´es a` la densite´.
L’auteur a associe´ ces biais entre simulations et observations a` une mauvaise prise en compte
des variations des proprie´te´s de neige de la couche superficielle ou a` une probable erreur de
repre´sentativite´ des mesures in situ par rapport aux pixels des mesures satellites. Surdyk and
Fily (1995) ont tente´ d’expliquer les e´carts entre les PR observe´s et mode´lise´s dans la fre´quence
37 GHz a` un point (-130.46°, 82.31°) situe´ dans la re´gion des surfaces polies et vitre´es par la
pre´sence des givres de profondeur de taille large (cup-shaped) qui se comporteraient comme des
grains fins en terme de diffusion de volume. Toutefois, les auteurs soupc¸onnent e´galement une
contribution non ne´gligeable de la rugosite´ dans le signal. Comme la tempe´rature de brillance de
la polarisation horizontale est mal mode´lise´e, cela se re´percute donc sur les variations temporelles
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Figure 4.18 – Variations spatiales de la tempe´rature de brillance pour l’ensemble des sites e´tudie´s :Doˆme
C, S2, S4 et les diffe´rents stops de la traverse ASUMA e´tudie´s (Sortie (1) ; Stop0 (2) ; Stop1 (3) ; Stop2
(4) ; Stop3 (5) ; Stop4 (6) ; Stop5 (7) ; Frontie`re australienne (8) ; D47 (9)) pour les polarisations verticale
et horizontale a` 19 et 37 GHz, Cre´dit [Anthony Lemoine, 2018].
et inter-annuelles du PR qui est lui meˆme fortement de´pendant des variations de la polarisation
horizontale. La tempe´rature de brillance de la polarisation horizontale est connue pour eˆtre
sensible a` la densite´ et a` la rugosite´ de surface de la neige. Les fortes valeurs du PRAI observe´es
dans les re´gions de surfaces vitre´es et polies indiqueraient que l’influence de la rugosite´ de surface
est beaucoup plus importante qu’on ne le suppose. L’influence de la rugosite´ s’accentue avec la
densite´, en raison de l’augmentation de la diffe´rence des constances die´lectriques entre l’air et la
neige.
In fine, comme le mode`le DMRT-ML dans ses approximations conside`re les surfaces des couches
de neige lisses donc ne prend pas en compte l’effet de la rugosite´ de surface des interfaces sur le
signal, et que les variations de la densite´ de surface, de la taille des grains et de la tempe´rature
n’expliquent pas toutes les variations observe´es du PRAI surtout les plus e´leve´es dans les re´gions
de surfaces vitre´es et polies. On estime que la rugosite´ de surface est responsable de ces fortes
variations. Contrairement a` ce que proposaient plusieurs e´tudes, les influences de la rugosite´ de
surface sur la tempe´rature de brillance ne seraient pas ne´gligeables mais plutoˆt tre`s importantes
et significatives comme pour les observations altime´triques.
4.6 Conclusion
Nous avons e´tudie´ dans ce chapitre les caracte´ristiques saisonnie`res des tempe´ratures de
brillance a` vise´e verticale et du ratio de polarisation a` 37 GHz. Nous avons ensuite compare´ les
mesures radiome´triques a` 37 GHz avec les mesures altime´triques afin d’exploiter les informations
qu’elles ont en commun pour comprendre et interpre´ter les diffe´rentes signatures ge´ographiques
observe´es.
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La distribution spatiale des coefficients de corre´lations line´aires entre la tempe´rature de
brillance a` vise´e verticale et le coefficient de re´trodiffusion de la bande Ka montre que ces deux
parame`tres sont corre´le´s sur le plateau Antarctique, dans les re´gions de pics de re´trodiffusion en
hiver de la bande Ku et anti-corre´le´s dans le reste du continent. Les coefficients de corre´lation
positifs dus a` l’e´volution simultane´e de la tempe´rature de brillance et du coefficient de re´trodiffu-
sion dans la meˆme direction est un indicateur d’une de´pendance a` la rugosite´ de surface (Fung,
1994). Le coefficient de re´trodiffusion de la bande Ka subit donc l’influence de la rugosite´ de
surface dans les re´gions de pics de re´trodiffusion en e´te´ de la bande Ku expliquant les faibles
amplitudes saisonnie`res observe´es dans ces re´gions.
Ensuite, la comparaison des caracte´ristiques (moyenne, amplitude saisonnie`re, date du pic de
re´trodiffusion et tendance) du ratio de polarisation, PR, a` 37 GHz et du coefficient de re´trodif-
fusion de la bande Ka montre une forte corre´lation spatiale de ces deux parame`tres indiquant
qu’ils sont lie´s et ont des informations en commun.
Les simulations du PR moyen de la bande Ka montre que les variations de densite´ moyenne
ne peuvent pas expliquer la distribution spatiale du coefficient de re´trodiffusion. Une forte
contribution de diffusion de volume e´manant des strates des couches superficielles du manteau
neigeux serait donc responsable de la distribution des moyennes du coefficient de re´trodiffusion.
Par ailleurs, les simulations des amplitudes saisonnie`res du PR, repre´sente´ par le parame`tre
PRAI, avec le mode`le de transfert radiatif DMRT-ML qui ne prend pas en compte la rugosite´
de surface de la neige montrent une sous estimation importante du PRAI. Pour approcher les
valeurs e´leve´es observe´es du PRAI avec le mode`le DMRT-ML, il faut faire l’hypothe`se d’un
manteau neigeux homoge`ne avec des densite´s moyennes supe´rieures a` 450 kg m–3 et des variations
d’amplitude saisonnie`re supe´rieure a` 100 kg m–3. Cette hypothe`se n’est pas du tout re´aliste car le
manteau neigeux naturel est un milieu he´te´roge`ne et que les amplitudes saisonnie`res raisonnables
de la densite´ sont autour de 60 kg m–3. Pour comprendre les raisons de la sous-estimation des
tempe´ratures de brillance de la polarisation horizontale dans les hautes fre´quences avec le mode`le
DMRT-ML, il est important de prendre en compte les proprie´te´s de rugosite´ de surface de la neige.
Au stade actuel de notre connaissance de la rugosite´ de surface de la neige Antarctique, nous
ne sommes pas encore capable d’inte´grer un mode`le de rugosite´ au mode`le DMRT-ML a` cause
du manque d’informations sur la variabilite´ de la rugosite´ et de mesures in situ pour valider les
mode`les. Les mode`les de diffusions de surfaces existants ne sont valides que pour une certaine
gamme de longueur d’onde donne´e.
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5.1 Conclusion
Nous nous sommes inte´resse´s a` la “physique de la mesure” des altime`tres et radiome`tres sur la
neige de la calotte Antarctique. Il s’agit globalement de l’e´tude des caracte´ristiques saisonnie`res
de ces mesures. Ce travail a e´te´ consacre´ a` l’e´tude des coefficients de re´trodiffusion mesure´s par
les altime`tres radars de la plus basse fre´quence (bande S, 3.2 GHz) a` la plus haute fre´quence
(bande Ka, 37 GHz) en passant par la bande Ku (13.6 GHz) et des tempe´ratures de brillance
(TB) mesure´es par des radiome`tres dans la fre´quence de 37 GHz, soit a` vise´e verticale a` bord des
missions altime´triques soit a` vise´e oblique a` bord des missions radiome´triques.
L’une des observations cle´s de cette e´tude est que le signal saisonnier du coefficient de re´-
trodiffusion se comporte diffe´remment en fonction de la fre´quence radar et de la re´gion. Cela
de´montre une appre´hension diffe´rente du volume ou de la rugosite´ de surface selon la fre´quence.
Le maximum des cycles saisonniers du coefficient de re´trodiffusion de la bande Ku sur la calotte
Antarctique re´ve`le une distribution nettement bimodale et une signature ge´ographique tre`s
marque´e. Le signal est maximum entre janvier et mi-avril, l’e´te´ austral, dans une re´gion (plateau
Antarctique) et maximum entre juin et septembre, l’hiver, dans le reste du continent. Par ailleurs,
le maximum des cycles saisonniers du coefficient de re´trodiffusion des bandes S et Ka montre
une distribution unimodale, maximum en e´te´ pour l’un et maximum en hiver pour l’autre. Un
de´phasage d’environ 40 jours a e´te´ observe´ entre le maximum des cycles saisonniers de la bande
Ka et le maximum d’hiver des cycles saisonniers de la bande Ku et est attribue´ a` la propagation
de la tempe´rature dans le manteau neigeux. Ce re´sultat de´montre une forte influence de la
tempe´rature sur le signal saisonnier du coefficient de re´trodiffusion des bandes Ku et Ka. Le
comportement contraste´ du signal saisonnier du coefficient de re´trodiffusion de la bande Ku sur
la calotte Antarctique peut constituer une source importante de biais dans l’inter comparaison
de diffe´rentes missions altime´triques. Par exemple dans un traitement automatique des se´ries
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temporelles des missions des missions ERS-2 et ENVISAT, une inversion du signal saisonnier du
coefficient de re´trodiffusion lie´e a` la rugosite´ de surface sera perc¸ue comme un artefact et e´carte´s
sauf qu’il s’agit bien d’un e´ve´nement physique.
La compre´hension de la signature ge´ographique particulie`re du maximum des cycles saisonniers
du coefficient de re´trodiffusion des diffe´rentes fre´quences, nous a amene´ a` explorer la sensibilite´
du coefficient de re´trodiffusion aux diffe´rentes proprie´te´s du manteau neigeux : taille des grains de
neige, la densite´ et tempe´rature de la neige avec un mode`le e´lectromagne´tique. Compte tenu de
sa grande longueur d’onde et sa grande profondeur de pe´ne´tration (supe´rieure a` quelques dizaines
de me`tres), the´oriquement on s’attend a` ce que l’e´cho de volume domine le signal saisonnier de la
bande S. Ceci n’est pas le cas et peut s’expliquer par la configuration de l’altime`tre radar qui fonc-
tionne en mode d’impulsion a` dure´e limite´e, ce qui signifie que plus l’onde radar pe´ne`tre dans le
manteau neigeux plus le signal de volume va mettre de temps a` revenir au capteur par conse´quent
l’e´cho de volume est peu ou pas e´chantillonne´ par le satellite. Les variations saisonnie`res du signal
de re´trodiffusion de la bande S proviennent essentiellement de la surface et sont domine´es par le
cycle de rugosite´ de surface. Nous pensons que la bande S serait pertinente pour e´tudier la rugosite´
de surface a` l’e´chelle des sastrugi. Une possible limitation de cette me´thode est de savoir s’il s’agit
de la rugosite´ de la profondeur a` laquelle l’onde a pe´ne´tre´ ou bien celle de la surface re´elle du
manteau neigeux. Bien e´videmment, cette conclusion doit eˆtre conside´re´e avec un peu de recul du
fait du manque de mesures et d’informations sur la rugosite´ de surface de la calotte Antarctique.
Nous avons e´galement montre´ que la signature spatiale observe´e pour le maximum des cycles
saisonniers du coefficient de re´trodiffusion de la bande Ku est lie´e a` la pre´sence ou non des
ondulations et aspe´rite´s de surface. En pre´sence des me´gadunes ou de surfaces et polies et vitre´es,
le signal saisonnier est maximum en hiver et en cas d’absence, maximum en e´te´. Ainsi, le cycle
saisonnier du coefficient de re´trodiffusion est un bon indicateur de pre´sence de rugosite´ de sur-
face. Il est un atout pour la planification et les calibrations des missions de terrains et de satellites.
L’e´tude comparative des caracte´ristiques saisonnie`res des mesures altime´triques et radiome´-
triques dans la bande Ka a re´ve´le´ des informations pertinentes sur l’e´tat de la surface de la
calotte. D’une part, les se´ries temporelles des coefficient de re´trodiffusion et de tempe´rature de
brillance mesure´es simultane´ment dans la fre´quence 37 GHz par le satellite SARAL montrent
une e´volution dans le meˆme sens sur le plateau Antarctique et inverse ailleurs. Le comportement
des deux signaux sur le plateau Antarctique s’explique par une forte influence de la rugosite´ de
surface sur le signal altime´trique (Fung, 1994). D’autre part, on observe une forte corre´lation
spatiale entre les caracte´ristiques saisonnie`res du coefficient de re´trodiffusion et du ratio de
polarisation dans la fre´quence 37 GHz. En conside´rant ces deux re´sultats, la surface du plateau
Antarctique apparaˆıt plus rugueuse dans la bande Ka et la distribution spatiale des amplitudes
saisonnie`res du coefficient de re´trodiffusion de la bande Ka est lie´e a` la rugosite´ de surface. Ce
re´sultat est surprenant du fait que les amplitudes saisonnie`res sont les plus fortes dans les re´gions
de me´gadunes et de surfaces polies et vitre´es et faibles sur le plateau Antarctique. C’est une
e´vidence que l’e´chelle de rugosite´ qui affecte le signal altime´trique de´pend de la longueur d’onde
radar (Fung (1994); Fung et al. (2010); Ulaby et al. (1982)).
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Aussi, les fortes corre´lations spatiales observe´es entre les moyennes des coefficients de re´-
trodiffusion des bandes S, Ku, Ka, et du ratio de polarisation de la bande Ka de´crivent la
signature de la stratification du manteau neigeux. Ainsi, Dronning Maud Land et Marie Byrd
Land sont des re´gions dont la stratification est plus importante dans le premier me`tre du manteau
neigeux sur l’ensemble du continent. Toutefois, les processus responsables d’une telle re´partition
spatiale de la stratification n’ont pas e´te´ aborde´s pendant cette the`se et restent donc a` documenter.
Bien que le manque d’informations sur la rugosite´ de surface de la calotte Antarctique constitue
une limitation a` notre e´tude, nous avons tout de meˆme re´ussi a` de´crypter les me´canismes qui
controˆlent les variations spatio-temporelles des coefficients de re´trodiffusion et du ratio de
polarisation (PR). En somme, cette the`se montre le grand inte´reˆt des capteurs altime`tres
multi-fre´quences (bandes S, Ku et Ka) dans la compre´hension de la physique de la mesure des
altime`tres radars. Dans les hyperfre´quences, a` 37 GHz, la synergie des donne´es altime´triques et
radiome´triques offre de nouvelles informations concordantes sur l’e´volution des proprie´te´s de
proche surface du manteau neigeux et atteste une influence significative de la rugosite´ de surface
sur les tempe´ratures de brillance.
5.2 Perspectives
Cette the`se n’a pas apporte´ que des re´ponses mais e´galement des interrogations. Au terme de
ce travail, on peut s’apercevoir que le mot qui revient le plus souvent est “la rugosite´ de surface”.
Son impact est tre`s significatif sur les signaux micro-ondes, altime`tres et radiome`tres, mais elle
demeure l’un des parame`tres encore mal connus du manteau neigeux.
L’une des principales ame´liorations de ce travail serait d’incorporer un mode`le de diffusion de
surface dans le mode`le DMRT-ML. Avant cela, il faut tout de meˆme documenter et mesurer la
rugosite´ de surface directement sur le terrain car le choix du mode`le de diffusion de surface a`
conside´rer de´pend beaucoup de l’e´chelle de rugosite´ qu’on veut mode´liser. Par exemple, le mode`le
de diffusion de surface IEM (Integral Equation Model, Fung (1994)) n’est valide dans la bande
Ka que pour les surfaces dont les e´cart-types de hauteur de surface sont infe´rieurs a` 4 mm. Il est
e´vident que mesurer la rugosite´ de surface sur le terrain rele`ve du de´fi du fait que les surfaces
naturelles sont compose´es de plusieurs e´chelles de rugosite´ non continues, superpose´es les unes
aux autres (Fung et al., 2010). Un profil de surface contient donc des rugosite´s de l’e´chelle du
millime`tre a` l’e´chelle des me´gadunes. Ce travail de the`se a permis de collecter quelques indices sur
l’e´chelle de rugosite´ susceptible d’affecter le signal de la bande Ka. Par exemple, dans les re´gions
de me´gadunes nous savons que ce sont les rugosite´s de l’e´chelle des surfaces polies et vitre´es qui
influenceront le signal de la bande Ka. Une fois le mode`le de diffusion de surface de´termine´ et
valide´ avec les mesures in-situ, on peut envisager d’extraire les proprie´te´s de surface (densite´ et
rugosite´ de surface) a` l’e´chelle globale en combinant les donne´es altime´triques et radiome´triques
de la fre´quence 37 GHz.
Une perspective a` court terme serait de quantifier l’impact des caracte´ristiques saisonnie`res
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du coefficient de re´trodiffusion de la bande Ku sur la correction des erreurs de pe´ne´tration de
l’onde radar sur l’estimation de l’e´le´vation de la surface de la calotte Antarctique. Au lieu de
conside´rer un algorithme de correction line´aire des erreurs de pe´ne´tration sur l’ensemble du
continent, l’ide´e serait de de´velopper des algorithmes de correction spe´cifique pour chaque re´gion
afin d’e´valuer la diffe´rence avec les me´thodes classiques. Ceci pourrait aider a` comprendre et a`
se´parer les variations de l’e´le´vation de surface dues a` la rugosite´ de surface de celles dues aux
proprie´te´s de volume du manteau neigeux.
E´tendre nos analyses aux deux calottes serait un atout pour mieux acce´der a` tous les com-
portements des signaux micro-ondes radars sur les deux calottes polaires. Il s’agit de re´pe´ter les
meˆmes analyses des caracte´ristiques saisonnie`res des coefficients de re´trodiffusion et de tempe´ra-
tures de brillance sur la calotte du Groenland. Les re´sultats nous permettraient d’appre´hender
les diffe´rences de comportement du signal saisonnier du coefficient de re´trodiffusion et de la
tempe´rature de brillance en l’absence des me´gadunes, de surfaces polies et vitre´es et sur une
surface de conditions me´te´orologiques et glaciologiques diffe´rentes.
Une autre fac¸on de poursuivre cette e´tude est de documenter les processus responsables
de la distribution spatiale des stratifications observe´es dans les re´gions de Dronning Maud
Land et Marie Byrd Land. On peut remarquer que les zones fortement stratifie´es sont situe´es
pre`s des deux grandes plates-formes : Ross du cote´ de l’oce´an Pacifique et Ronne Filchner
du cote´ de l’oce´an Atlantique. On soupc¸onne donc la signature d’une ou plusieurs conditions
atmosphe´riques particulie`res qui affectent l’e´tat de surface. Ces conditions atmosphe´riques
favoriseraient d’importantes pre´cipitations et accumulations de neige dans ces re´gions. L’analyse
des donne´es atmosphe´riques, des impacts de El Nino, du Southern Annual Mode (SAM) et du
Antarctic Circumpolar Wave (ACW) peuvent apporter des re´ponses a` ces interrogations.
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Abstract. Spaceborne radar altimeters are a valuable tool for
observing the Antarctic Ice Sheet. The radar wave interac-
tion with the snow provides information on both the sur-
face and the subsurface of the snowpack due to its depen-
dence on the snow properties. However, the penetration of
the radar wave within the snowpack also induces a negative
bias on the estimated surface elevation. Empirical corrections
of this space- and time-varying bias are usually based on the
backscattering coefficient variability. We investigate the spa-
tial and seasonal variations of the backscattering coefficient
at the S (3.2 GHz ∼ 9.4 cm), Ku (13.6 GHz∼ 2.3 cm) and Ka
(37 GHz∼ 0.8 cm) bands. We identified that the backscatter-
ing coefficient at Ku band reaches a maximum in winter in
part of the continent (Region 1) and in the summer in the re-
maining (Region 2), while the evolution at other frequencies
is relatively uniform over the whole continent. To explain
this contrasting behavior between frequencies and between
regions, we studied the sensitivity of the backscattering co-
efficient at three frequencies to several parameters (surface
snow density, snow temperature and snow grain size) using
an electromagnetic model. The results show that the seasonal
cycle of the backscattering coefficient at Ka frequency is
dominated by the volume echo and is mainly driven by snow
temperature evolution everywhere. In contrast, at S band, the
cycle is dominated by the surface echo. At Ku band, the sea-
sonal cycle is dominated by the volume echo in Region 1 and
by the surface echo in Region 2. This investigation provides
new information on the seasonal dynamics of the Antarctic
Ice Sheet surface and provides new clues to build more accu-
rate corrections of the radar altimeter surface elevation signal
in the future.
1 Introduction
Radar altimeters are the most widely used sensors for mea-
suring the surface elevation of the polar ice sheets (Remy et
al., 1999; Allison et al., 2009). It is a valuable tool for moni-
toring and quantifying the volume change of the Antarctic Ice
Sheet (AIS) (Zwally et al., 2005; Wingham et al., 2006; Fla-
ment and Rémy, 2012; Helm et al., 2014). However, altimet-
ric observations are affected by several errors: error due to at-
mospheric or ionospheric propagations, slope error and error
due to the radar wave penetration into the cold and dry snow
(Ridley and Partington, 1988). The first two errors are usually
corrected with good accuracy (Remy et al., 2012; Nilsson et
al., 2016), while the last one is the most critical and the most
challenging problem to tackle (Remy et al., 2012) as it results
in an overestimation of the observed distance between the
satellite and the target, leading to a negative bias in the sur-
face elevation estimation. The magnitude of the penetration
error on the estimated surface elevation is between a few tens
of centimeters and few meters (Remy and Parouty, 2009). For
instance, Michel et al. (2014) have found a surface elevation
difference of −0.5 m between ENVIronment SATellite (EN-
VISAT) and ICESat crossover points over Antarctica. Au-
thors relate this negative bias to the difference in the penetra-
tion depth between the radar altimeter wave that penetrates
within the snowpack and the laser altimeter beam that does
not penetrate within the snowpack. The temporal variation in
the penetration error is therefore critical for accurate inter-
pretation of ice sheet volume changes (Remy et al., 2012).
Radar altimeter measures the power level and time delay
of the radar echoes reflected by the snowpack. The signal
recorded by radar altimeters, namely the waveform, is pro-
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cessed by an algorithm called the “retracker” to determine
several characteristics such as the range, the backscattering
coefficient, the leading edge width and the trailing edge slope
from the waveform shape. Various methods of waveform re-
tracking exist, yet none adequately corrects for the effect of
radar penetration (Arthern et al., 2001; Brenner et al., 2007).
To reduce the effect of the spatially varying radar penetra-
tion bias on the estimated surface elevation changes, Zwally
et al. (2005) used an empirical linear relationship between
the surface elevation residuals and the backscattering coef-
ficient residuals at a crossover points of the satellite tracks
(data points where satellite tracks cross). A similar method
had been described by Wingham et al. (1998). Flament and
Rémy (2012) used a linear relationship between time se-
ries of the surface elevation and the all waveform param-
eters: the range, the backscattering coefficient, the leading
edge width and the trailing edge slope (computed with the
ICE-2 retracker; Legresy et al., 2005) on the along tracks of
the satellite. Both approaches are based on changes in the
backscattering coefficient, which varies with time, reflect-
ing changes in the snowpack properties (Legresy and Remy,
1998; Lacroix et al., 2007). A more precise understanding
of the annual and interannual variations of the backscatter-
ing coefficient is a prerequisite for improving the estimation
accuracy of the surface elevation trend over the AIS. In addi-
tion to measuring the surface elevation, the radar wave when
interacting with the snowpack provides information on the
snow properties (surface roughness and density, temperature,
grain size, and stratification). Indeed, the backscattering co-
efficient is a combination of two components, the “surface
echo” and the “volume echo” (Brown, 1977; Ridley and Part-
ington, 1988; Remy et al., 2012). The former mainly depends
on surface roughness and density of near-surface snow while
the latter mainly depends on snow temperature, grain size
and snowpack stratification (Remy and Parouty, 2009; Li and
Zwally, 2011) over a certain depth that mainly depends on the
radar frequency (e.g., less than 1 m at Ka band and less than
10 m at Ku band; Remy et al., 2015).
The radar wave interaction with snow provides informa-
tion on the snowpack surface and subsurface properties, but
it complicates the altimetric signal interpretation because the
latter would be sensitive to many more snow parameters than
if the signal only came from the surface. To clarify the im-
pacts of snow parameters on the backscattering coefficient,
this paper investigates the spatial and seasonal variations
of the radar backscattering coefficient at the S, Ku and Ka
bands. To this end, electromagnetic models are used to assess
the backscattering coefficient sensitivity to snow properties
at the three frequencies. The aim of this paper is to deter-
mine the prevailing snow parameters that drive the seasonal
cycle of the observed backscattering coefficient at different
radar frequencies and locations over the AIS.
The ENVISAT carries two radar altimeter sensors (RA-2)
that operate at 13.6 GHz (Ku band ∼ 2.3 cm) and 3.2 GHz
(S band ∼ 9.4 cm). The S band was originally intended
for ionospheric corrections while the Ku band provides
more accurate surface elevation due to the lower penetra-
tion depth. Comparison of the altimetric waveform charac-
teristics between the Ku and S bands revealed different sea-
sonal variations over the AIS (Lacroix et al., 2008b). The
dual-frequency information can therefore be useful for re-
trieving information on snowpack properties. The launch
in March 2013 of the radar altimeter Satellite for ARgos
and ALtiKa (SARAL)/AltiKa that operates at the Ka band
(37 GHz∼ 0.8 cm) and had the same 35-day phased orbit
as ENVISAT until March 2016 allowed comparisons with
much higher frequencies for the first time. Temporal varia-
tions of the estimated surface elevation with respect to the
backscattering coefficient are 6 times lower at the Ka band
than that of the Ku band, which implies that the volume echo
at the Ka band comes from the near subsurface (< 1 m) and
is mostly controlled by ice grain size and temperature (Remy
et al., 2015).
2 Data and methods
2.1 Altimetric observations
Radar altimeters data were acquired by ENVISAT launched
on March 2002 by the European Space Agency (ESA).
Acquisitions are simultaneous at the S and Ku bands, ev-
ery 330 m along track on a 35-day repeat cycle orbit from
September 2002 to October 2010 (the end of its repeat cycle
orbit). The S band sensor failed after 5 years of measure-
ments. The satellite footprint has typically a 5 km radius and
no data were acquired above 81.5◦ S due to its orbit maxi-
mum inclination. The range gate resolution is about 94 and
47 cm at the S and Ku bands, respectively.
To ensure a long and homogeneous time series of post-
ENVISAT missions and to complement the Ocean Surface
Topography Mission (OSTM)/Jason (Steunou et al., 2015),
the SARAL/AltiKa was launched on 25 February 2013 by
a joint CNES-ISRO (Centre National d’Etudes Spatiales –
Indian Space Research Organisation) mission, on the same
35-day repeat cycle orbit as ENVISAT. On March 2016,
SARAL/AltiKa orbit was shifted onto a new orbit. Unlike
classical Ku band radar altimeter, the SARAL/AltiKa altime-
ter operates at the Ka band (37 GHz∼ 0.8 cm) and has a
range gate resolution of 30 cm. The ICE-2 retracking process
was applied to the Ka, Ku and S band waveforms, allowing
estimation of the range, the backscattering coefficient (σ 0),
the leading edge width and the trailing edge slope. The dif-
ference between the Ka and Ku bands and between the Ka
and S bands is up to a factor of 2.7 and 11.6, respectively,
which results in different sensitivity to the surface and the
subsurface characteristics.
The ENVISAT and AltiKa datasets used in this study were
averaged at a 1 km scale on the ENVISAT nominal orbit. We
processed 84 cycles of the backscattering coefficient from
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October 2002 until September 2010 for the Ku band and
55 cycles from October 2002 until December 2007 for the
S band. Moreover, we consider 3 years of AltiKa altimeter
data from March 2013 to March 2016, i.e., a total of 32 cy-
cles of the backscattering coefficient over the whole Antarc-
tic continent.
2.2 Amplitude and date of maximum backscattering
coefficient in the seasonal cycle
The amplitude and the date at which the backscattering co-
efficient (σ 0) reaches a maximum within a seasonal cycle
were calculated at the S, Ku and Ka bands for the entire
Antarctic continent. Figure 1 shows an example of the tem-
poral evolution of σ 0 at a location (69.46◦ S, 134.28◦ E) at
the three frequencies. The time series of σ 0 exhibit a clear
and well-marked cycle with a 1-year period (called seasonal
cycle hereafter). The amplitude and the phase of the seasonal
cycle of σ 0 were computed by fitting the observations with
the following model Eq. (1):
σ 0i (t)= αi sin
(
2pi
t
T
)
+βi cos
(
2pi
t
T
)
+Ci, (1)
with Ai =
√
α2i +β2i and8i = arctan (βi/αi), where Ai and
8i is the amplitude and the phase of the seasonal cycle of
σ 0i , respectively, deduced from constants αi and βi returned
by the model; T = 365 days; t ranges from 0 to 5 years for
the S band, from 0 to 8 years for the Ku band and from
0 to 3 years for the Ka band, with steps of 35 days; and
i represents the data point over the continent. The fit was
done with the ordinary least squares method and all data
points with time series length less than 11 cycles (about a
year) were discarded. The date at which σ 0 reaches a maxi-
mum within a seasonal cycle is obtained by converting the
seasonal phase 8i to fraction of a year (assuming a year
counts for 360 days). We have found that along-track analysis
of the seasonal parameters of σ 0 showed no dependence to
anisotropic effects. In the following, both ascending and de-
scending measurements are mixed to keep a high density of
observations and cover most AIS (∼ 1.9 million data points).
For visualization needs, seasonal parameters are interpolated
on a map of 5 km× 5 km grid by averaging with Gaussian
weights. We considered all data points within a 25 km radius
and weighted with a decorrelation radius of 10 km.
2.3 Backscattering coefficient modeling
To explore the snowpack properties that drive the seasonal
cycle of σ 0, we investigated its sensitivity to the snowpack
surface and subsurface properties using an altimetric echo
model of snow. This model accounts for the surface and the
volume echoes. The surface echo results from the interac-
tions of the radar wave with the snow surface (air–snow in-
teractions) while the volume echo results from the interac-
tions of the radar wave with the scatterers within the snow-
pack (snow–snow interactions). The physics involved in both
surface and volume echoes have been previously studied by
Lacroix et al. (2008b).
2.3.1 Surface echo modeling
The snow surface can be modeled as a randomly rough sur-
face because most naturally occurring surfaces are irregular.
The surface scattering coefficient from a rough surface is thus
controlled by the effective dielectric constant of the medium
and the surface roughness characteristics (Ulaby et al., 1982;
Fung, 1994). The effective dielectric constant of the snow
is a function of the snow density and the ice dielectric con-
stant, while the roughness is usually modeled by two param-
eters: the surface correlation length (l) and the standard devi-
ation of the surface elevation (σh) (Ulaby et al., 1982). In the
case of large standard deviations of the surface elevation (σh)
(compared to the radar wavelength), the backscattering coef-
ficient from a rough surface σ 0sur can be estimated assuming
a Gaussian autocorrelation function (Ulaby et al., 1982):
σ 0sur =
|R(0)|2
2S2
, (2)
where R(0) is the Fresnel reflection coefficient at the normal
incident angle and S = l/σh the root mean square (RMS) of
the surface slope at the radar wavelength scale. Equation (2)
is almost independent of the radar wave frequency and σ 0sur
increases with increasing surface snow density and decreas-
ing surface slope RMS. Surface snow density variations from
300 to 400 kg m−3 induce a variation of ±2.17 dB in the sur-
face echo.
2.3.2 Volume echo modeling
The volume echo is mainly controlled by the scattering co-
efficient (Ks), depending on the size of the scatterers and
the radar frequency. The power extinction in the snowpack
is the sum of the scattering coefficient (Ks) and the absorp-
tion (Kab) coefficient. The latter depends on snow temper-
ature and radar frequency. In the following, the scatterers
are assumed to be spherical. Ks and Kab are given by Mät-
zler (1998):
Ks = 332p
3
cK
4
0ν (1− ν)
(
′i − 1
)2
K2d , (3)
Kab =K0ν′′i K2d , (4)
whereK0 = 2pi/λ is the wave number and λ the wavelength,
ν is the fractional volume of the scatterers, ′i and ′′i are the
real and imaginary parts of the effective dielectric constant
of pure ice, pc =
(
4rg
)
/3 (Mätzler, 1998) is the correlation
length (used here as the effective size parameter) with rg the
scatterers radius and K2d =
∣∣2′+ 1∣∣2/∣∣2′+ ′i∣∣2 with ′ the
real part of the effective dielectric constant of snow (Tiuri et
al., 1984).
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Figure 1. Time series of the backscattering coefficient at the S (blue), Ku (black) and Ka (red) bands at location (69.468◦ S, 134.28◦ E)
between October 2002 and December 2007 at S band, October 2002 and September 2010 at Ku band and March 2013 and March 2016 at
Ka band. The dashed lines represent the best fits to the time series (see Eq. 1). The observations show the seasonal cycle with a 1-year period
at the different frequencies.
For snow grain radius increasing from 0.3 to 0.5 mm,
Ks increases from 1.05 to 4.85 m−1 at the Ka band, from
0.02 to 0.08 m−1 at the Ku band and from 0.58× 10−4 to
2.7× 10−4 m−1 at the S band. As snow temperature varies
from 220 to 250 K, Kab increases from 0.194 to 0.287 m−1
at the Ka band, from 0.026 to 0.039 m−1 at the Ku band and
from 0.002 to 0.003 m−1 at the S band. The extinction co-
efficient at the Ka band is dominated by the scattering co-
efficient. In contrast, the losses by absorption dominate the
extinction at the S band while at the Ku band, both coeffi-
cients are of the same order of magnitude. Volume scattering
mainly affects the Ka and Ku bands. Finally, the losses by
absorption increase with snow temperature while the scatter-
ing coefficient is mainly driven by snow grain size. Both the
losses by absorption and scattering coefficient increase with
increasing radar frequency.
Snow property profiles
For the simulations, we considered the same vertical density
profile as Lacroix et al. (2008b) with a variation only in the
top 10 m given by
ρ (z)= ρ0+pz+ c2z2+ c3z3, (5)
where c2 and c3 are constant values taken from the Talos
Dome density profile: −1.35× 10−4 and 5.86× 10−7, re-
spectively (Frezzotti et al., 2004). ρ0 is the mean surface den-
sity and p= 1.40× 10−2 is calculated as a function of ρ so
that the density at the depth below the surface z= 10 m is the
density measured at the Talos Dome (72.78◦ S, 159.06◦ E).
The choice of the vertical density profile has a negligible ef-
fect on the results of the sensitivity test. Snow temperature is
computed using the solution of the thermal diffusion equa-
tion (e.g Bingham and Drinkwater, 2000; Surdyk, 2002), as-
suming a sinusoidal seasonal surface temperature and con-
stant snow thermal diffusivity κ . The temperature at depth z
is of the form
T (z, t)= Amexp
(−z
l
)
cos
(
ωt − z
l
)
+ Tm, (6)
where Am and Tm are the seasonal amplitude and mean
temperatures, respectively, ω is the angular frequency, t is
the time, z is the depth and l =√2κ/ω. κ is the ratio of
the thermal conductivity (κd) to the heat capacity and the
snow density (ρ). We used the quadratic relationship of the
thermal conductivity derived by Sturm et al. (1997): κd =
0.138−1.01ρ+3.233ρ2. In the computing of κd and κ , snow
density, ρ, is assumed equal to an average of the density pro-
file of Eq. (5) (Bingham and Drinkwater, 2000). The tem-
perature wave propagating in the snowpack has decreasing
amplitude with respect to depth. The snow grain growth rate
is mainly dependent on snow temperature (Brucker et al.,
2010) and the snow grain profile with depth (Bingham and
Drinkwater, 2000) is expressed by
rg(z)
2 = r20 +Kgz/piD, (7)
where Kg = 0.00042 mm2 yr−1 is the typical snow grain
growth rate, D is the mean annual snow accumulation
(mm yr−1), z is the depth and r0 is the spherical scatterer
mean radius at the surface. Tests of variation of D show no
significant effect on the volume echo trend, and we therefore
set D to 50 mm yr−1 (Bingham and Drinkwater, 2000).
3 Results
3.1 Spatial patterns of the amplitude and date of
maximum backscattering coefficient
The spatial distribution and the histogram of the seasonal
date of maximum σ 0 at the S, Ku and Ka bands are shown
in Figs. 2 and 3, respectively. Among the three bands, the
Ku band presents the most contrasted geographical patterns.
In the zone that appears in magenta, the seasonal cycle of
σ 0 reaches a maximum early in the year (summer peak zone,
SP hereafter). This zone covers the eastern-central part of
the AIS, which encompasses the domes and high-altitude
regions (∼> 3000 m a.s.l.). It extends from Wilkes Land to
Dronning Maud Land and is characterized by a decrease in
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Figure 2. Spatial distribution of the seasonal date of maximum backscattering coefficient at the S (a), Ku (b) and Ka (c) bands. Black contour
lines delineate regions where the backscattering coefficient at the Ku band peaks before April. Blue defines a maximum in the winter while
the magenta a maximum in the summer. The cross mark represents the location of the time series shown in Fig. 1. White areas indicate
regions where no observations are available (latitudinal orbit limit of 81.5◦ S). Color bar is cyclic and defines Julian days.
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Figure 3. Histogram of the seasonal date of maximum backscatter-
ing coefficient at the S (blue), Ku (black) and Ka (red) bands. The
gray bars represent periods referred to as summer (January to April)
and winter (June to September).
σ 0 from late fall to early spring followed by an increase at
the end of the summer. The zone appearing in blue (here-
after winter peak zone, WP), encompasses the lower regions
(< 3000 m a.s.l.) including coastal steeply sloped regions. It
is characterized by an increase in σ 0 from late fall to early
spring. In contrast to the Ku band, the seasonal cycles of σ 0
over the AIS are generally maximum in the summer at the
S band but maximum in the winter at the Ka band. In Fig. 3,
the Ku band date of maximum σ 0 histogram is clearly bi-
modal with peaks between Julian days 1 and 100 (1 January
to mid-April) and between Julian days 175 and 275 (June to
Figure 4. Difference of the seasonal date of maximum backscatter-
ing coefficient between the Ku and Ka bands. Blue defines a max-
imum in the Ka band before the Ku band while the magenta the
inverse. Black contour lines delineate regions where the backscat-
tering coefficient at the Ku band peaks before April. The cross mark
represents the location of the time series shown in Fig. 1. White ar-
eas indicate regions where no observations are available (latitudinal
orbit limit of 81.5◦ S). The color bar is cyclic and defines the Julian
days.
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Figure 5. Spatial distribution of the seasonal amplitude of the backscattering coefficient at the S (a), Ku (b) and Ka (c) bands. Black contour
lines delineate regions where the backscattering coefficient at the Ku band peaks before April. The cross mark represents the location of the
time series shown in Fig. 1. White areas indicate regions where no observations are available (latitudinal orbit limit of 81.5◦ S). Values are
expressed in dB.
September). In the following, these two periods are referred
to as summer and winter, respectively. With these definitions,
the WP and SP represent 42 and 45 % of the observed area,
respectively. The histogram of the date of maximum σ 0 at
the S and Ka bands are unimodal with a peak in summer for
a lower frequency (WP: 11 %, SP: 66 %, using the summer
and winter periods previously defined) and a peak in winter
for a higher frequency (WP: 50 %, SP: 14 %, using the sum-
mer and winter periods previously defined). The difference
of the seasonal date of maximum σ 0 between the Ku and
Ka bands (Fig. 4), over the AIS, shows a geographical pat-
tern similar to that observed in Fig. 2b. Negative values indi-
cate that σ 0 is maximum at the Ku band before the Ka band
while positive values indicate the opposite. Negative values
account for about 36 % of the observations and coincide with
the SP where σ 0 is maximum in summer at the Ku band.
Positive values, the zone appearing in blue, cover 48 % of
the AIS and coincide with the WP. Hence, we note a posi-
tive lag of the date of maximum σ 0 between the Ku and Ka
bands only in the zone where σ 0 is maximum in the win-
ter in both frequencies and a negative lag in the other zones.
The spatial distribution of the seasonal amplitude of σ 0 at
the Ka band (Fig. 5c) shows an obvious geographical pat-
tern close to that of the seasonal date of maximum σ 0 at
the Ku band. The Ka band seasonal amplitude of σ 0 is the
highest in the WP (1.02± 0.56 dB) and weakest in the SP
(0.53± 0.41 dB) as shown in Fig. 6. By contrast, the seasonal
amplitude of σ 0 at the S band (Fig. 5a) appears anticorrelated
with that at the Ka band, exhibiting a large seasonal ampli-
tude in the SP (0.79± 0.40 dB) and a weak amplitude in the
WP (0.42± 0.28 dB). The seasonal amplitude of σ 0 in the SP
is almost twice as large as that of the WP at the S band and
the inverse is true at the Ka band. The seasonal amplitude of
σ 0 at the Ku band shows no evident regional patterns and is
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Figure 6. Mean seasonal amplitude with respect to the date of max-
imum backscattering coefficient at the S (blue), Ku (black) and Ka
(red) bands. The gray bars represent periods referred to as summer
(January to April) and winter (June to September).
almost of the same magnitude in both zones (Fig. 5b), except
in the interior of Wilkes Land, Princess Elisabeth Land and
the Ronne Ice Shelf, which showed greater amplitudes.
3.2 Temporal variations of the surface elevation with
respect to the backscattering coefficient
Figure 7 shows the spatial distribution of temporal variations
of the estimated surface elevation residuals with respect to
σ 0 residuals at the Ku band, hereafter denoted dh/ dσ 0. The
surface elevation was indirectly estimated from the retracked
range (computed with the ICE-2 retracker) at each data point
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Figure 7. Temporal variations of the surface elevation residu-
als with respect to the backscattering coefficient residuals at the
Ku band (denoted hereafter, dh/ dσ 0). Black contour lines delin-
eate regions where the backscattering coefficient at the Ku band
peaks before April. The cross mark represents the location of the
time series shown in Fig. 1. White areas indicate regions where no
observations are available (latitudinal orbit limit of 81.5◦ S). Values
are expressed in m dB−1.
and was corrected for atmospheric errors. dh and dσ 0 were
derived by subtracting the mean value from the time series
of the elevation and backscatter, respectively. dh/ dσ 0 repre-
sents the correlation gradient or the slope at each data points
over the AIS. Negative values of dh/ dσ 0 indicate that sur-
face elevation decreases when σ 0 increases, implying that
temporal variations in σ 0 are due to changes in the deep
snowpack properties, i.e., in the volume echo. In fact, the
inverse relationship between surface elevation and σ 0 is re-
lated to a greater backscatter from depth that shifts more
power to greater delay times in the received waveform, thus
increasing the retracked range and decreasing the estimated
elevation (Armitage et al., 2014). In contrast, positive values
of dh/ dσ 0 indicate that the surface elevation increases with
σ 0. In this case, the temporal variations of σ 0 are related to
changes in the surface echo. The map in Fig. 7 shows that
near-zero and negative values of dh/ dσ 0 (in blue) are found
in the WP. This means that the WP undergoes large variations
of volume echo.
3.3 Sensitivity test
Since there are few, if any, studies on the seasonal cycle of
snow surface roughness, it is poorly known. The sensitivity
study of the surface echo is thus limited by the lack of in-
formation on snow surface roughness, in particular over the
AIS. Consequently, we have focused on the modeling of the
seasonal cycle of the volume echo. In this subsection, the
sensitivity test of the volume echo at the S, Ku and Ka bands
to snow properties is explored considering three parameters
snow temperature, snow grain size and snow density in the
analysis of the seasonal cycle of σ 0.
The model shows an increase in the volume echo with
snow density at the three frequencies (Fig. 8a). Snow den-
sity controls the thermal conductivity of the medium. In-
creasing surface snow density increases thermal diffusivity,
which attenuates the propagation of the temperature wave in
the snowpack. Figure 8b and c show that the volume echo at
the S band is not sensitive to snow temperature and grain size
variations, while the volume echo at the Ku and Ka bands is
affected by both parameters. Snow density, temperature and
grain size impacts on the volume echo are more significant
at the Ka band than at the Ku and S band levels. The volume
echo increases with the snow density at the three frequencies,
and at the S band the volume echo is less significant.
4 Discussion
The sensitivity of the volume echo to snow temperature
shown in Fig. 8b implies that the volume echo is maximum
in winter at the Ku and Ka bands and constant at the S band.
This sensitivity is explained by the fact that increasing snow
temperature increases absorption, resulting in a decrease of
the radar wave penetration in the medium and thus limiting
the volume echo. Also, increasing snow grain size increases
the scattering coefficient, which in turn increases the radar
wave extinction in the medium. This results in a decrease of
the radar wave penetration and therefore may limit the vol-
ume echo. Moreover, the positive lag observed between the
Ku and Ka bands in the WP in Fig. 4 can be explained by the
difference of the radar wave penetration depth between the
Ku (∼ 10 m) and Ka (> 1 m) bands in the snowpack. This
lag is related to the propagation of the temperature gradi-
ent from the surface into the snowpack. As the temperature
controls the snow grain metamorphism and the radar wave
penetration depth, the variation in the volume echo would
be predominantly driven by the seasonal variations of snow
temperature.
Snow density is involved in both the surface and volume
echoes. The magnitude of these echoes increase with increas-
ing surface snow density, and thus similar seasonal cycle
of σ 0 would be expected at any frequency if snow density
were the main driver. This is in contrast to the observations
(Fig. 3). Therefore, the seasonal cycle of σ 0 cannot be ex-
plained solely by snow density. Being insensitive to snow
temperature and grain size (Fig. 8b, c), the observed seasonal
cycle of σ 0 at the S band cannot be explained by the volume
echo. This implies that snow surface properties (surface snow
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Figure 8. Sensitivity tests of the volume echo with respect to the surface snow density (a), snow temperature (b) and snow grain size (c) at
the S (blue), Ku (black) and Ka (red) bands.
Figure 9. Distribution of the date of maximum backscattering co-
efficient at the Ku band superimposed on the RADARSAT mosaic
(RAMP). Blue contour lines show the boundaries between the WP
and the SP over the Antarctica Ice Sheet. SPs are regions where the
backscattering coefficient reaches a maximum in summer (inset of
the contours), and WPs are regions where the backscattering coef-
ficient reaches a maximum in winter (where snow surface features
are apparent). No observations are available beyond 81.5◦ S (black
circle).
density and roughness) are the main factors driving the sea-
sonal cycle of σ 0 at the S band.
From the S to Ka band, the radar wavelength decreases by
a factor of 12 from 9.4 to 0.8 cm corresponding to a scale
change from centimeter to millimeter. The scale at which the
surface roughness plays a role in radar backscattering coef-
ficient depends on the radar wavelength (Ulaby et al., 1982).
On a rough surface, the surface scattering consists of two
components: the coherent and incoherent scattering (Ulaby
et al., 1982). The former is the scattered component in the
specular direction while the latter is the scattered compo-
nent in all directions. As the radar wavelength is shortened
to less than a centimeter, the surface appears rougher and the
surface coherent component vanishes (Ulaby et al., 1982).
The surface incoherent component magnitude is small and
thus is concealed by the volume scattering, which consists of
only incoherent scattering. The backscattering coefficient at a
smaller wavelength or on a rougher surface consists of only
incoherent components and therefore appears as a volume-
scattering medium. Simulations in Fig. 8 emphasize this con-
tention, showing a greater amplitude of the volume echo at
higher frequencies. We can therefore argue that the seasonal
cycle of the observed σ 0 at the Ka band is governed by the
volume echo. This explains the peak of the observed σ 0 in
the winter at the Ka band over the AIS.
Several observations show that sastrugi (10 cm to 1 m
height) are the main contributors to surface roughness
(Kotlyakov, 1966; Inoue, 1989; Lacroix et al., 2007). Since
the biggest features (hectometer to kilometer scales) change
little over time, it is likely that the most influential rough-
ness scale in the seasonal cycle of the surface echo is the
sastrugi (Lacroix et al., 2008a). Despite the increase in mag-
nitude of the surface and volume echoes with surface snow
density, evidence from Fig. 3 suggests that the seasonal cy-
cle of σ 0 cannot be explained by the seasonal cycle in sur-
face snow density. Therefore, it is likely that the seasonal
cycle of the observed σ 0 at the S band, predominantly driven
by the surface echo, stems from the seasonal cycle of the
snow surface roughness. There is no field observation that
confirms this fact, but our findings suggest that such infor-
mation would help to understand the altimetric signal in the
future. However, in this study it is difficult to differentiate
with certainty between the surface snow density and the snow
surface roughness, which drives the seasonal cycle of the
surface echo. There are three main reasons for this: (i) The
snow surface roughness is poorly known, in particular its sea-
sonal variability; (ii) surface snow properties evolve rapidly
with the wind; and (iii) the relation between the surface snow
roughness and density is complex because both variables are
interdependent. The denser the snow surface, the larger the
effect of surface roughness. This amplification is due to the
increase of the effective dielectric discontinuity with density
(Fung, 1994).
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Figure 10. Seasonal wind speed amplitude (a) and average (b). Data are extracted from ERA-Interim reanalysis provided by ECMWF on
25× 25 km2 grid cells, from the period 2002 to 2010 corresponding to the ENVISAT lifetime. Black contour lines delineate regions where
the backscattering coefficient at the Ku band peaks before April. The white star shows the location of the time series plotted in Fig. 1. No
observations are available beyond 81.5◦ S (black dotted circle).
Considering that σ 0 at the Ku band shows two opposing
seasonal cycle patterns over the AIS and its wavelength is
between that of the S and Ka bands, we suggest that σ 0 at
the Ku band is dominated by the seasonal cycle of the sur-
face echo, similar to the S band in the SP, and by the seasonal
cycle of the volume echo, similar to the Ka band in the WP.
We support this hypothesis with ancillary data and by model-
ing. By overlaying the Antarctica RADARSAT mosaic with
the SP boundaries (Fig. 9), we find that the WP matches re-
gions of large heterogeneous backscatter from RADARSAT,
where megadunes (Frezzotti et al., 2002) and wind-glazed
surfaces (Scambos et al., 2012) have been observed. The sea-
sonal cycle of σ 0 at the Ku band is maximum in the winter
in heterogeneous RADARSAT backscatter regions while it is
maximum in the summer in the other regions. In fact, areas
of megadunes are characterized by slightly steeper regional
slope and the presence of highly persistent katabatic winds
(Frezzotti et al., 2002) and wind-glazed surfaces have been
formed by persistent katabatic winds in areas of megadunes
(Scambos et al., 2012). There exists therefore a relation-
ship between the wind and the seasonal cycle of σ 0. To fur-
ther investigate this point, we used ERA-Interim reanalysis
wind speed data supplied by ECMWF (European Centre For
Medium-Range Weather Forecasts) on the period 2002 to
2010, corresponding to that of the Ku band. Equation (1)
is used to compute the seasonal characteristics of the wind
speed by replacing σ 0 with the wind speed. A visual inspec-
tion shows a high spatial coherence of the seasonal amplitude
of the wind speed (Fig. 10a) patterns with the date of max-
imum σ 0 over the seasonal cycle at the Ku band (Fig. 2b).
Wind speed average (8.2± 1.6 m s−1) and seasonal ampli-
tude (1.7± 0.4 m s−1) are higher in the WP than in the SP
(6.6± 1.58 m s−1 and 1.0± 0.3 m s−1, respectively).
The striking similarity in the spatial distribution of the sea-
sonal amplitude of σ 0 at the Ka band (Fig. 5c) and the sea-
sonal date of maximum σ 0 at the Ku band (Fig. 2b), which is
itself correlated to the seasonal amplitude of the wind speed
(Fig. 10a), suggests that the wind plays a significant role in
the spatial distribution of the seasonal amplitude of σ 0 at the
Ka band. Although the wind effects on the snowpack are nu-
merous and complex, we retained two for which we simu-
lated the impacts on the volume echo (Fig. 8):
a. Wind may smash snow grains so that the surface snow
density increases with wind speed (Male, 1980); this
leads to an enhancement of the volume echo at the three
frequencies as shown in Fig. 8a. Surface snow density
is a good candidate for explaining the spatial distribu-
tion of the seasonal amplitude of σ 0 at the Ka band be-
cause snow compaction can occur at different times of
the year depending on the snow accumulation rate and
the temperature gradient (Li and Zwally, 2002, 2004).
b. Increasing wind speed leads to an increase in snow ero-
sion and transport that removes all or almost all the pre-
cipitated or wind deposited snow that may temporar-
ily accumulate (Scambos et al., 2012; Lenaerts et al.,
2012). This implies that there is no significant change
in the surface mass balance over an annual cycle, i.e.,
near-zero net accumulation (Scambos et al., 2012), al-
lowing snow surface to be almost constant and smooth.
This corroborates our contention that the seasonal vari-
ation of the observed σ 0 at the Ku band in the WP em-
anates exclusively from the volume echo (i.e., a greater
backscatter from depth). Thus, it is presumed that these
variations are due to depth hoar formation during winter
in the WP. Indeed, the wind speed is on average maxi-
mum between Julian days 170 and 230 (June to August),
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when air temperature is colder than the snow tempera-
ture. Cold and persistent winds may unusually acceler-
ate the cooling of the surface snow temperature (Remy
and Minster, 1991). This causes an important temper-
ature gradient, which determines the rate of metamor-
phism of snow grains within the snowpack. This spe-
cific increase of the temperature gradient would pro-
mote the formation of depth hoar in winter (Cham-
pollion et al., 2013), which creates coarse cup-shaped
ice crystals, acts as more effective volume scatterers
and hence increases the volume echo magnitude as pre-
dicted in Fig. 8c. For instance, Brucker et al. (2010)
have found the highest vertical gradient in grain size,
obtained over a multiyear average from 1987 to 2002,
in the regions of the WP.
Finally, the combined effects of wind speed and temperature
may explain the observed difference between the seasonal
cycle of σ 0 at the Ka and Ku bands. Similarly, the spatial
distribution of the seasonal amplitude of σ 0 at the Ka band
is ascribed to the wind effects mentioned above on the snow-
pack.
5 Conclusions
This study, using 35-day repeat radar altimetry data, car-
ries out spatial and temporal comparative analysis of the
seasonal amplitude and date of maximum σ 0 at the S, Ku
and Ka bands. We used an 8-year time series of σ 0 for the
Ku band, a 5-year time series of σ 0 for the S band and a 3-
year time series of σ 0 for the Ka band, covering the time pe-
riod of 2002 to 2010 for ENVISAT sensors and 2013 to 2016
for the SARAL/AltiKa sensor. The backscattering coefficient
shows seasonal variations with varying amplitude and phase
over the AIS and with a marked dependence on radar fre-
quency. In general, it is maximum in winter at the Ka band
and maximum in summer at the S band. At the Ku band, both
behaviors are found with a maximum in the winter in the so-
called WP and a maximum in the summer in the SP.
We investigated snow properties that dominate the sea-
sonal changes in the volume echo with electromagnetic mod-
els of the backscattering coefficient. As a result, we showed
that variations in snow properties, such as temperature and
grain size, cannot explain the seasonal cycle of σ 0 observed
at the S band due to its small sensitivity to those parameters.
In contrast, the temperature cycle reasonably explain the sea-
sonal cycle of the observed σ 0 at the Ka band. We explain
that the contrasted seasonal cycle of the observed σ 0 at the
Ku band is due to its high sensitivity to the volume echo in
the WP and to the surface echo in the SP. The geographical
patterns of the WP and SP are related to the seasonal ampli-
tude of the wind speed. This is a result of the presence or
lack of wind-glazed surfaces, induced by strong and persis-
tent winds in the megadune areas.
This investigation provides new information on the
Antarctic Ice Sheet surface seasonal dynamics and provides
new clues to build a robust correction of the altimetric sur-
face elevation signal. Multi-frequency sensors are the key for
improving the understanding of the physics of radar altimeter
measurements over the AIS. An important limitation of this
study is the lack of information on the seasonal variability of
the snow surface roughness in Antarctica, which will be the
topic of future work.
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Annexe B
Grillage des donne´es altime´triques
Grillage des donne´es altime´triques sur une grille ste´re´ographique
de pixel 25 km × 25 km
Pour rappel, les mesures des missions altime´triques et radiome´triques ont des re´solutions
spatiales et temporelles diffe´rentes (tous les 35 jours pour la premie`re et tous les jours pour
la seconde). De meˆme, ces donne´es sont distribue´es sous des formats diffe´rents. En fait, les
donne´es altime´triques sont distribue´es dans un format ”along-track”, c’est-a`-dire les donne´es sont
fournies suivant les traces du satellite tandis que les donne´es radiome´triques sont distribue´es sur
une grille ste´re´ographique polaire par le National Snow and Ice Data Center (NSIDC). Afin de
rendre les donne´es altime´triques homoge`nes, compatibles et comparables avec celles des missions
radiome´triques, nous avons projete´ les donne´es des caracte´ristiques saisonnie`res du coefficient
de re´trodiffusion et de la tempe´rature de brillance de la mission SARAL/AltiKa sur une grille
ste´re´ographique polaire de pixel de taille 25 km × 25 km e´quivalente a` la re´solution spatiale
des donne´es radiome´triques de SSM/I de la bande Ka. Les formules ste´re´ographiques utilise´es
pour la conversion entre les coordonne´es ge´ode´siques (latitudes/longitudes) et les coordonne´es
carte´siennes (x/y) sont tire´es de ”map projections – working manuel” (Snyder, 1987). Le plan de
projection est se´cant a` l’ellipso¨ıde a` la latitude 70° de manie`re a` minimiser les distorsions dans les
re´gions coˆtie`res de la calotte polaire Antarctique. En effet, une fois les coordonne´es ge´ode´siques
converties en coordonne´es carte´siennes, les donne´es along-tracks sont moyenne´es et interpole´es
dans chaque pixel de la grille. Il faut noter que cette ope´ration lisse toutes les informations des
petites e´chelles spatiales.
Nous disposons ainsi des jeux de donne´es sur des grilles ste´re´ographiques de meˆme re´solutions
spatiale pour lesquels nous allons analyser et comparer les variabilite´s saisonnie`res a` l’e´chelle
globale de la calotte polaire Antarctique.
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Figure B.1 – Distribution spatiale du coefficient de re´trodiffusion moyen de la bande S (a), de la bande
Ku (b) et de la bande Ka (c). Les valeurs sont en dB.
Figure B.2 – Distribution spatiale du coefficient de re´trodiffusion moyen de la bande S (a), de la bande
Ku (b) et de la bande Ka (c). Les valeurs sont en dB. Grille de pixel 25 km × 25 km.
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Annexe C
Distribution spatiale des amplitudes
saisonnie`res du PR a` 37 superpose´e a`
une carte de mosa¨ıque RADARSAT
amplitude PR
0.0362
0.0325
0.0287
0.0250
0.0213
0.0175
0.0138
0.0101
0.0063
0.0026
Figure C.1 – distribution spatiale des amplitudes saisonnie`res du PR a` 37 GHz superpose´e a` une carte
de mosa¨ıque RADARSAT
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